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RIASSUNTO 
 
 
 
 
La sostanza organica disciolta in mare (DOM), operativamente definita come una 
miscela complessa di molecole organiche che passano attraverso un filtro di 0.2 μm, 
rappresenta la principale riserva di carbonio reattivo sulla Terra. La DOM contiene una 
quantità di carbonio paragonabile a quella presente in atmosfera sotto forma di CO2 (662 Pg 
C), gioca quindi un ruolo chiave nel ciclo globale del C. Essa riveste inoltre una grande 
importanza nel funzionamento degli ecosistemi marini, rappresentando la principale fonte di 
energia per i procarioti eterotrofi. E’ stato recentemente osservato che la sua distribuzione è 
fortemente influenzata dai processi fisici. Il Mediterraneo orientale costituisce un bacino 
ideale per lo studio del legame tra quest’ultimi e la dinamica della DOM. Esso è infatti 
interessato dalla formazione di acqua profonda e da cambiamenti periodici sia nella 
circolazione delle masse d’acqua che nei processi di mesoscala. Queste variazioni sono 
attribuite sia ad eventi climatici anomali sia a meccanismi interni che legano la circolazione 
del Mar Adriatico e del Mar Ionio. Particolare importanza è stata attribuita al BiOS (Adriatic-
Ionian Bimodal Oscillating System), meccanismo di feedback che pone in relazione il senso 
di rotazione del vortice presente nello Ionio settentrionale con le proprietà termoaline 
dell’acqua densa che si forma in Adriatico. 
Il presente lavoro di tesi ha tre principali obiettivi: i) comprendere come il fenomeno 
del BiOS (ed in generale la circolazione termoalina) influenzi la distribuzione di carbonio 
organico disciolto (DOC) e della sostanza organica cromoforica disciolta (CDOM) in 
Adriatico e Ionio; ii) esplorare il possibile utilizzo di DOC e CDOM come traccianti di masse 
d’acqua influenzate dall’input terrestre; iii) stimare il trasporto in profondità di DOC durante i 
processi di formazione di acqua densa in Adriatico. 
I campioni sono stati raccolti in Adriatico e Ionio durante l’inverno 2014, nell’ambito 
del progetto europeo PERSEUS. Su questi è stata misurata la concentrazione di DOC e sono 
state analizzate le proprietà ottiche della CDOM, definita come la frazione di DOM in grado 
di assorbire luce e di riemetterne una parte sotto forma di fluorescenza. In particolare, sono 
stati misurati sia gli spettri di assorbimento che le matrici di eccitazione ed emissione (EEM); 
quest’ultime sono state successivamente elaborate utilizzando l’analisi fattoriale parallela 
(PARAFAC). 
Dai dati ottenuti è emerso che la distribuzione di DOC e CDOM è fortemente influenzata 
4 
 
dalla circolazione termoalina sia superficiale che profonda. Il DOC presenta i valori più 
elevati (> 65 μM) e la più elevata variabilità nello strato superficiale (0-100 m), influenzato 
dall’apporto terrestre e dal Gyre del Nord Ionio. Concentrazioni elevate (> 50 μM) sono state 
anche osservate nelle acque profonde della Jakuba Pit e della South Adriatic Pit, in 
corrispondenza di alti valori di AOU (consumo apparente di ossigeno). Assumendo che il 
consumo di ossigeno sia totalmente dovuto alla mineralizzazione del DOC questi dati 
suggeriscono la rimozione di ~25 µM DOC anno-1 e confermano l’importante ruolo 
dell’Adriatico nel trasporto di DOC labile in profondità. Le acque profonde del Mar Ionio (< 
800 m) mostrano concentrazioni minori di DOC (40 - 45 μM) e valori elevati di AOU (>50). 
Risultati preliminari rivelano la presenza nella CDOM di tre diverse componenti 
cromoforiche, due riconducibili ad acidi umici ed una imputabile ad idrocarburi policiclici 
aromatici. La loro distribuzione è chiaramente influenzata dalla presenza di masse d’acqua 
con origine diversa, come confermato dai loro valori di temperatura e salinità. Da questi dati è 
inoltre possibile stimare che l’export di DOC dovuto alla formazione di acqua densa in 
Adriatico è paragonabile alle stime fatte nel 2006 (0.85–1.19 Tg C). Variazioni nella quantità 
e qualità della DOM trasportata in profondità, dovuti a cambiamenti nella circolazione 
termoalina, possono dunque avere un impatto notevole sul sequestro di carbonio e 
sull’ecosistema marino. 
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ELENCO DELLE 
ABBREVIAZIONI  
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a280: assorbimento a 280 nm 
AdDW Adriatic Deep Water 
AOU Apparent Oxygen Utilization 
AW: Atlantic Water 
BiOS: Adriatic-Ionian Bimodal Oscillating System 
CC: Cretan Cyclone 
CDOM: Chromophoric Dissolved Organic Matter 
CDW: Cretan Deep Water 
CIW: Cretan Intermediate Water 
CTD: Conductibility, Temperature, Depth 
DCM: Deep Chlorophyll Maximum 
DIC: Dissolved Inorganic Carbon 
DO: Dissolved Oxigen 
DOC: Dissolved Organic Carbon 
DOM: Dissolved Organic Matter 
EAC: Eastern Adriatic Current 
EM: Eastern Mediterranean 
EMDW: Eastern Mediterranean Deep Water 
EMT: Eastern Mediterranean Transient 
IA: Ionian Anticyclones  
IAS: Atlantic-Ionian Stream  
ISW: Ionian Surface Water 
LIW: Levantine Intermediate Water 
LMW: Low Molecular Weight 
MAP Middle Adriatic Pit 
MAW: Modified Atlantic Water 
MMJ: Mid-Mediterranean Jet 
NAdDW: North Adriatic Deep Water 
NAO: North Atlantic Oscillation 
NIG: North Ionian Gyre 
PA: Pelops Anticyclone 
POC: Particulate Organic Carbon 
POM: Particulate Organic Matter 
S275-295: Spettral Slope da 275 a 295 nm. 
SAG: South Adriatic Gyre 
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SAP: South Adratic Pit 
TDW: Tyrrenian Deep Water 
TMW: Transitional Mediterranean Water 
WAC: Western Adriatic Current 
WADW: Western Adriatic Deep Water 
WASW: Western Adriatic Surface Water 
WM: West Mediterranean 
WMDW: Western Mediterranean Deep Water 
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GLOSSARIO 
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ALOCLINO:  brusca variazione della salinità determinato dalla presenza di acque di origine 
fluviale che, essendo più dolci e quindi più leggere, si mantengono nello strato 
superficiale differenziandosi da quelle di mare aperto, più salate e quindi più pesanti. 
 
ANTICICLONE:  movimento vorticoso, che nel nostro emisfero assume un senso orario, 
determinato da forti gradienti di pressione, in spazi limitati. In questo caso il gradiente 
è negativo spostandosi dall’interno del vortice verso l’esterno e determina un trasporto 
di acque dallo strato sovrastante verso gli strati più profondi. Se presente in superficie, 
determina il trasporto di acque ossigenate dallo strato superficiale allo strato 
intermedio e/o profondo. Nei grafici che riportano la distribuzione della temperatura si 
può individuare dalla presenza di isoalinee con concavità rivolta verso il basso, poiché 
acque più calde vengono portate in profondità dagli strati superficiale. 
 
AVVEZIONE:  movimenti di masse d’acqua sottoposti ad accelerazione dovuta al fatto che le 
particelle nel loro movimento passano da una zona a bassa velocità ad una a più alta 
velocità o viceversa. Di norma sono movimenti orizzontali, determinati dai gradienti 
di densità, in equilibrio con i movimenti dovuti alla rotazione terrestre. 
 
CICLONE:  movimento vorticoso, che nel nostro emisfero assume un senso antiorario, 
determinato da forti gradienti di pressione, in spazi limitati. In questo caso il gradiente 
è positivo proseguendo dall’interno del vortice verso l’esterno e determina anche un 
trasporto di acque dagli strati sottostanti verso la superficie. La circolazione ciclonica 
può essere forzata dalla morfologia del fondo (ciclone permanente) o dalle condizioni 
climatiche (effetto del vento). È molto importante in quanto determina il trasporto di 
nutrienti nello strato superficiale. Nei grafici che riportano la distribuzione della 
temperatura, esso si può individuare dalla presenza di isolinee con la concavità rivolta 
verso l’alto, in quanto acque più fredde dagli strati sottostanti vengono portate in 
superficie. 
 
CONVEZIONE: movimenti verticali delle diverse masse d’acqua determinati da trasferimenti 
di energia termica tra atmosfera e oceano. Essi vengono accentuati in presenza di 
strutture cicloniche ed anticicloniche che favoriscono lo scambio di energia atmosfera-
oceano. 
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DENSITÀ POTENZIALE: densità di una massa d’acqua, come funzione di pressione in situ, 
salinità in situ e temperatura potenziale.  
 
DOWNWELLING: processo che avviene in presenza di strutture anticicloniche e che 
determina il trasporto di acqua superficiale in profondità.  
 
GYRES:  grandi sistemi di correnti circolari in genere causati da venti globali e da forze 
create dalla rotazione terrestre (effetto Coriolis). I principali gyres a livello globale 
sono cinque: Indian Ocean Gyre, North Atlantic Gyre, North Pacific Gyre, South 
Atlantic Gyre, South Pacific Gyre. 
 
JET: corrente intensa, che si genera in presenza dei sistemi frontali, determinati dalla 
distribuzione del campo di salinità e temperatura. Essa provoca trasporto di massa con 
un andamento abbastanza rettilineo su scale spaziali molto ampie, di norma da un 
bacino ad un altro. 
 
PICNOCLINO: Brusca variazione di densità che si può osservare passando dalle acque 
superficiali poco salate a quelle intermedie molto salate; esso rappresenta una vera e 
propria barriera ai processi di diffusione verticale 
 
TEMPERATURA POTENZIALE (θ): temperatura che una massa d’acqua assumerebbe se 
fosse spostata adiabaticamente, cioè senza scambi di calore con l’esterno, dal punto in 
cui si trova ad un altro livello di riferimento, di norma assunto pari alla pressione 
atmosferica (superficie del mare).  
 
TERMOCLINO: brusca variazione della temperatura, che si osserva soprattutto in periodo 
estivo, proseguendo dalla superficie verso il fondo. Esso è generato dalla differente 
penetrazione dell’energia termica che proviene dall’atmosfera. 
 
UPWELLING: processo, che avviene in presenza di strutture cicloniche e determina il 
trasporto di acque intermedie e/o profonde in superficie. 
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1. IL MAR MEDITERRANEO 
 
Il Mar Mediterraneo, con una superficie di 2.5x106 km2 e una profondità media di 
1500 m, è il più grande bacino semi-chiuso esistente sulla Terra (Fig. 1.1). Nonostante il suo 
volume corrisponda solo allo 0.25% di quello degli oceani, la sua importanza oceanografica è 
oggi ampiamente riconosciuta (Malanotte Rizzoli et al., 2014). L’influenza del bacino sulla 
circolazione termoalina dell’Oceano Atlantico, con cui comunica attraverso lo stretto di 
Gibilterra, rappresenta solo una delle ragioni per le quali è una delle principali aree marine 
studiate. I motivi principali sono le medie latitudini alle quali è localizzato e le sue ridotte 
dimensioni, caratteristiche che lo rendono un ottimo laboratorio naturale per lo studio di 
diversi processi comuni alla maggior parte degli oceani. Tra questi vi sono i processi fisici 
(formazione delle acque profonde, circolazione delle principali masse d’acqua, scambi negli 
stretti, upwelling), chimici (ciclo del carbonio e dei nutrienti) e biologici (struttura e 
funzionamento degli ecosistemi).  
 
 
Figura 1.1: Il Mar Mediterraneo 
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1.1 SCHEMA GENERALE DI CIRCOLAZIONE 
 
La circolazione del Mediterraneo, da un punto di vista generale, può essere descritta su 
tre scale che interagiscono tra loro: la scala di bacino, la scala di sottobacino e la mesoscala.  
 
La circolazione su scala di bacino è composta da un’ampia cella termoalina aperta che 
connette il bacino Occidentale con quello Orientale e con il Nord Atlantico. Il movimento 
delle masse d’acqua è generato da differenze di salinità e temperatura, si parla pertanto di 
circolazione termoalina come in Oceano. Il Mediterraneo è un bacino di concentrazione, 
ovvero i tassi di evaporazione superano l’input di acqua dolce proveniente dalle piogge e dai 
fiumi; di conseguenza l’acqua atlantica superficiale entra, attraverso lo stretto di Gibilterra 
(ampiezza circa 13 km, profondità circa 300 m), e si propaga verso est divenendo 
progressivamente sempre più salata e prendendo il nome di Modified Atlantic Water (MAW) 
(Robinson et al., 1991, Millot et al., 1991). Nel bacino levantino la MAW raggiunge valori di 
salinità di 38.0-38.6 e dà origine alla Levantine Intermediate Water (LIW), che rappresenta la 
massa d’acqua più salata di tutto il bacino (Fig. 1.2). La LIW scorre ad una profondità di 200-
500 m in direzione opposta rispetto all’acqua superficiale. Dopo aver percorso il mediterraneo 
orientale e quello occidentale fuoriesce dallo stretto di Gibilterra e sprofonda nel Nord 
Atlantico ad una profondità di 1000-1500 m (Lascaratos et al. 1993).  
 
La circolazione termoalina profonda in Mediterraneo, al contrario, è costituita da due 
celle termoaline chiuse a causa della presenza dello Stretto di Gibilterra e del Canale di Sicilia 
(ampiezza 140 km, profondità media circa 500 m) i quali fungono da barriera per gli scambi 
diretti tra acque profonde (Skiliris, 2014). Le acque dense mediterranee si formano in aree 
distinte, caratterizzate dalla presenza di vortici ciclonici, batimetrie particolari e da intensi 
flussi di calore causati da inverni rigidi e venti freddi e secchi (Fig. 1.2).  
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Figura 1.2: Rappresentazione schematica della circolazione termoalina del Mediterraneo. Il principale 
flusso della AW-MAW verso est è rappresentato da una linea bianca mentre quello della LIW 
da est ad ovest è indicato da linee rosse. Le zone di formazione di acqua profonda sono 
indicate da frecce azzurre (formate in superficie) e verdi (formate in profondità attraverso il 
mixing). (Santinelli, 2015). 
 
 
A scala di sottobacino si ritrovano sia strutture cicloniche che anticicloniche, 
permanenti o semi-permanenti, che contribuiscono alla formazione delle diverse masse 
d’acqua e rivestono un ruolo di grande importanza per la circolazione di tutto il bacino.  
 
A livello di mesoscala piccoli vortici altamente energetici, gli eddies, danno origine a 
processi di mescolamento tra diverse masse d’acqua messi in evidenza in figura 1.3. 
 
 
 
Figura 1.3: Schema della circolazione superficiale media dedotta da dati del periodo 1987-2007. 
Nome delle correnti riportato in Tab. 1.1 (Pinardi et al., 2013) 
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Figura 1.4: Schema della circolazione intermedia (200-300 m) dedotta da dati del periodo 1987-2007. 
Nome delle correnti riportato in Tab. 1.1 (Pinardi et al., 2013) 
 
 
 
 
Tabella 1.1: Nomenclatura delle strutture di circolazione superficiale ed intermedia riportate nelle 
figure sopra. 
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1.2. FORMAZIONE DI ACQUE DENSE 
 
In oceano gli eventi di formazione di acqua profonda si verificano solamente ad alte 
latitudini dove il raffreddamento delle acque superficiali porta ad un aumento di densità, tale 
da permettere processi di convezione verticale. Il mar Mediterraneo, situato a medie 
latitudine, rappresenta un’eccezione. In esso infatti si verificano processi di formazione di 
acqua profonda, attraverso processi simili a quelli delle zone polari, nonostante sia 
posizionato a medie latitudini, grazie all’elevata salinità del bacino. Questi processi si 
verificano principalmente nella zona settentrionale del bacino per la presenza di venti 
continentali, freddi e secchi, provenienti da nord che inducono intensi flussi di calore ed 
umidità durante l’inverno all’interfaccia aria-acqua. La combinazione di questi con un’intensa 
circolazione ciclonica o una ridotta batimetria, spesso presenti in queste aree, inducono gli 
eventi di formazione di acqua densa (Fig. 1.5). 
 
Figura 1.5: Schema della convezione invernale dovuta a flussi di calore per la presenza di venti 
freddi. 
 
L’acqua profonda del Mediterraneo occidentale (WMDW) si forma principalmente nel 
gyre ciclonico del Golfo del Leone attraverso eventi di convezione. La formazione si verifica 
in inverno durante forti e persistenti eventi di Maestrale che possono indurre una perdita di 
calore di circa 1000 W/m2. L’area di convezione ha solitamente un diametro di 10-100 km e 
può estendersi verticalmente fino al fondo (̴ 2400m). L’acqua densa formata in questa zona ha 
una temperatura potenziale di circa 12.7-12.8 °C,  una salinità di circa 38.40-38.45 e una 
densità di circa 29.10-29.11. Il tasso di formazione della WMDW è stimato di circa 0.3 Sv 
(Lascaratos et al., 2003).  
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Anche nella piattaforma continentale del Golfo del Leone si possono verificare eventi 
di formazione di acqua densa in seguito a perdite intense di calore superficiale. Queste acque 
fluiscono come un intensa corrente di fondo lungo la scarpata continentale fino a raggiungere 
zone più profonde. Solitamente esse vanno ad arricchire gli strati intermedi attorno ai 500 m, 
ma in caso di eventi estremi possono presentare densità tali da raggiungere le aree più 
profonde del Mediterraneo nord-occidentale (>2000 m), contribuendo così alla WMDW come 
è stato osservato nel 2005 (Schroeder et al., 2008; Pusceddu et al., 2010).  
Nel mar Tirreno, si verifica la formazione della Tyrrhenian Deep Water (TDW) (S= 
38.54-38.62; θ=13.1-13.4 °C; DO=175-188 μM) a seguito del mescolamento tra la WMDW e 
la LIW. La TDW presenta generalmente bassi valori di ossigeno, che indicano l’assenza di un 
contatto recente con l’atmosfera. Essa tuttavia può occasionalmente formarsi anche in seguito 
a flussi di calore locali all’interfaccia aria-acqua (Fuda et al., 2002). 
L’acqua profonda del Mediterraneo orientale (EMDW) si origina nel mar Adriatico e 
nel Mar Egeo. Nel primo l’acqua densa si forma per la combinazione della Bora, un vento 
freddo e secco, con la ridotta batimetria nel nord del bacino e un gyre ciclonico nella zona 
meridionale. Questi processi portano alla formazione dell’Adriatic Deep Water (AdDW, 
S<38.74; θ<13.1 °C; DO=222-236 μM), che oltrepassa lo stretto d’Otranto, raggiungendo 
profondità maggiori di 3000 m nel mar Ionio. Essa rappresenta in genere la principale risorsa 
della EMDW (Cardin et al., 2011). Il mar Egeo è al contrario una risorsa di acqua densa 
sporadica, influenzata dalle condizioni metereologiche nella zona (Zervakis et al., 2004).  
Lo schema di circolazione precedentemente descritto è soggetto a variabilità 
interannuale e decennale, dovuta sia a forzanti esterni (metereologici) sia a forzanti interni 
(termoalini) (Malanotte-Rizzoli et al., 1999, Gacic et al., 2010). Uno dei cambiamenti più 
significativi fu un fenomeno noto come Eastern Mediterranean Transient (EMT) tra la fine 
degli anni ‘80 e l’inizio degli anni ‘90 (Roether et al., 1996, Tsimplis et al., 2006) descritto in 
dettaglio nel Paragrafo 1.4.  
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1.3 IL MAR ADRIATICO E IL MAR  IONIO 
 
Il Mediterraneo orientale è composto da due ampi bacini, il Mar Ionio ed il levantino 
connessi dal passaggio di Creta (2000-4500m) e da due bacini marginali, il Mar Adriatico e il 
Mar Egeo, aree di formazione di acque dense. 
 
1.3.1 CARATTERISTICHE GENERALI E BATIMETRIA 
Il mar Adriatico si sviluppa in direzione Nord-Ovest/Sud-Est, fra la penisola italiana e 
quella balcanica. Esso rappresenta l’area più settentrionale del bacino orientale (Fig. 1.6) che 
si estende fino ad una latitudine di 45° 47' N.  
 
 
Figura 1.6: Batimetria mar Adriatico 
 
Questo bacino ha una larghezza media di 150 km ed una lunghezza di 800 km. Il Mar 
Adriatico è spesso suddiviso in senso longitudinale in tre regioni: il bacino settentrionale, che 
si estende dalle coste comprese tra Venezia e Trieste fino alla linea immaginaria che collega 
Ancona (Italia) a Zadar (Croazia), quello centrale e quello meridionale, che si estende dalla 
sella di Pelagosa fino al canale d’Otranto (Lipej & Dulcic, 2004) (Fig. 1.7).  
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Figura 1.7: Suddivisione in zone del mar Adriatico. 
 
La zona settentrionale del Mar Adriatico è caratterizzata da una profondità ridotta, con 
ampie zone di poco superiori ai 15 m. La profondità aumenta gradualmente verso la zona 
centrale fino ad arrivare a 270 m nella Middle Adriatic Pit (MAP, anche chiamata Pomo 
Depression o Jabuka Pit). L’Adriatico meridionale è caratterizzato dalla presenza di un'altra 
fossa di forma circolare e molto più profonda della prima, la South Adriatic Pit (SAP, circa 
1200 m), divisa da questa grazie ad una sella, la Palagruza Sill, profonda 170 m (Cushman-
Roisin et al., 2001) (Fig. 1.6). La batimetria del mar Adriatico è caratterizzata anche da una 
forte asimmetria longitudinale. La parte occidentale è relativamente regolare, priva di isole, e 
la profondità del fondale aumenta dolcemente mano a mano che ci si allontana dalla costa; la 
costa orientale, al contrario, è irregolare, con numerose isole e un fondale particolarmente 
ripido. Le catene montuose (Alpi Dinariche) sono inoltre vicine alla costa tanto da avere 
un’influenza notevole sul clima del bacino (Cushman-Roisin et al., 2001).  
L’Adriatico è collegato al mar Ionio attraverso lo Stretto d’Otranto, un’insenatura larga 
72 km e profonda 780 m che permette lo scambio d’acqua tra i due bacini (Bombace, 1992).  
 
Il mar Ionio è un bacino che si estende per 616.000 km² tra l'Italia Meridionale 
(Puglia, Basilicata, Calabria e Sicilia), l'Albania (Canale d'Otranto) e la Grecia (Isole Ionie), 
ed occupa dunque la porzione più occidentale del Mediterraneo orientale (Fig. 1.8). Esso 
comunica con il mar Tirreno attraverso lo Stretto di Messina e con l’Egeo tramite il canale di 
Corinto, mentre a sud è convenzionalmente limitato dalla linea che unisce Capo Passero 
(Sicilia) all’Isola di Creta.  
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Figura 1.8: Limiti convenzionali del mar Ionio. In giallo i confini tradizionali, in rosso i confini 
definiti dall'Organizzazione Idrografica Internazionale, in arancione i confini utilizzati dal 
servizio meteorologico Meteomar. 
 
Il mar Ionio è il bacino più profondo del Mediterraneo; raggiunge in più punti una 
profondità di circa 4000 m e tocca i 5270 m nella fossa di Calypso, a sud-ovest del 
Peloponneso (Emery et al., 1966) (Fig. 1.9). Le coste, generalmente alte, risultano regolari 
nelle zone settentrionali ed occidentali, mentre a oriente sono più irregolari e frastagliate. La 
parte centrale dello Ionio è libera da isole, e queste mancano anche sul lato occidentale (se si 
escludono piccoli isolotti lungo la costa italiana), mentre sul lato orientale si succedono le 
Isole Ionie ed alcuni isolotti in prossimità del Peloponneso (Barale et al., 2008). 
 
 
Figura 1.9. Batimetria mar Ionio. 
 
23 
 
1.3.2 CLIMA 
Il mar Mediterraneo, situato a medie latitudini, è caratterizzato da un clima intermedio 
tra quello continentale e quello subtropicale (Ulbrich et al., 2012). 
Il Mar Adriatico, in particolare la sua regione settentrionale, è fortemente influenzato 
dalle condizioni meteorologiche, dall’orografia e dalla batimetria. Esso è caratterizzato da una 
forte variabilità stagionale (inverni freddi e piovosi ed estati calde e secche) e da variazioni 
climatiche sinottiche che principalmente avvengono nel periodo più freddo dell'anno in cui la 
cintura di venti occidentali si trova sopra l'area adriatica e mediterranea (Šegota et al., 2003). I 
venti che dominano sul bacino Adriatico sono la Bora e lo Scirocco (Cushman-Roisin et al., 
2012). Il primo, vento catabatico che soffia da nord-est, è particolarmente efficace nel causare 
il raffreddamento della superficie marina e l’evaporazione, portando aria fredda e secca 
continentale a contatto con la superficie (Grisogono & Belušic, 2009). I venti di Bora si 
formano quando una massa di aria fredda ed asciutta si accumula sui Balcani, si incanala 
lungo le valli delle Alpi Dinariche e soffia violentemente su alcune zone adriatiche 
raggiungendo punte massime di 50 m/s. Episodi violenti di Bora provocano perdite di calore 
con picchi di 1000 W/m2. Il raffreddamento superficiale durante l'inverno, insieme all’elevata 
salinità prodotti dalla Bora, sono i principali responsabili della formazione di acqua densa nel 
nord e nel sud Adriatico (Gacic et al., 2001).  
Lo Scirocco è, invece, un vento caldo e umido proveniente da sud-est che interessa 
quindi particolarmente il Mar Ionio. Questo provoca tempeste sul Mediterraneo e tempo caldo 
ed umido nel Sud Europa. Spesso inoltre trasporta polveri provenienti dal Nord Africa e 
sabbia sahariana (Cushman-Roisin et al., 2001). 
 
 
 
1.3.3 PROPRIETÁ FISICHE  
L’Adriatico è un mare temperato caldo ma presenta marcate variazioni di temperatura 
stagionali ed annuali. Gli estremi della temperatura superficiale coprono un vasto range, da 3 
°C a 29 °C circa. Il termoclino si trova tra i 10 e i 30 m. I valori degli strati più profondi sono 
quasi sempre superiori a 10 °C (12 °C nella zona centrale, lontano dalla piattaforma). 
L'Adriatico meridionale, durante l'inverno, è 8-10 °C più caldo rispetto alla parte centrale e 
settentrionale e, in generale, il mare aperto è più caldo rispetto alle acque costiere orientali 
(Gacic et al., 2001).  
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La salinità del mare Adriatico è relativamente alta per i processi di evaporazione e 
l’influenza delle acque levantine, nonostante esso sia un bacino di diluizione (Cushman-
Roisin et al., 2012). L’Adriatico è infatti fortemente influenzato dall’apporto fluviale 
(Fig.1.10) che immette nel bacino una media totale annua di acqua dolce di 5700 m3/s 
(Raicich, 1996; Sekulić & Vertačnik, 1996); circa il 28% di questa quantità arriva dal Po. Le 
masse d’acqua del Sud Adriatico hanno una salinità tra i 38,4-38,9 ed i valori più alti sono 
quelli riscontrabili nello strato intermedio (Gacic et al., 2001).  
 
 
Figura 1.10: Fiumi principali che sfociano nel mar Adriatico (adattata da Sekulić & Vertačnik, 1996). 
 
La temperatura e la salinità superficiali del mar Ionio sono fortemente influenzate 
dalla MAW (paragrafo 1.1) che raggiunge lo Stretto di Sicilia con una salinità di 37,4-37,6 
(Tabella 2) (Astraldi et al, 1999;. Moretti et al,. 1993). Qui si mescola con l’acqua superficiale 
levantina più salata (S=39.0; Tab. 1.2) e più calda, che occupa lo strato superficiale soprattutto 
durante l'estate (Malanotte-Rizzoli & Hecht, 1988).  
 
 
 
Tabella 1.2. Valori di temperatura potenziale (θ), salinità (S) e densità σθ della MAW (Modified 
Atlantic Water) e LIW (Levantine Intermediate Water). 
 
 
La salinità del mar Ionio oscilla tra 38,00 e 38,75 (Fig. 1.11). La LIW, presente nello 
strato intermedio del mar Ionio, è più densa ad oriente come risultato di un diminuzione della 
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temperatura che compensa la diminuzione simultanea di salinità. Per quanto riguarda gli strati 
profondi i valori della EMDW rimangono invarianti in tutto il bacino con temperature 
inferiori ai 13,4 °C, salinità di 38,6-38,7 e densità maggiore di 29.17 kg/m3. La AdDW 
presente nei pressi dello Stretto d’Otranto è caratterizzata da una temperatura inferiore a 13.3 
° C, salinità inferiore a 38.7 e densità maggiore di 29,18 kg/m3 (Schlitzer et al, 1991). 
 
 
Figura 1.11. Serie temporale dei valori di salinità medi nel mar Ionio (superficie-150 m). I dati di 
salinità nel Canale di Sicilia riportati in tabella 1.2 confermano il ruolo del BiOS 
nell’influenzare la variabilità decennale del capovolgimento della circolazione mediterranea 
(Gacic et al., 2013). 
  
Dalla metà degli anni ‘50 alla fine degli anni ’90, è stato osservato un aumento nei 
valori di salinità negli strati profondi e intermedi dello ionio (>1200 m) (Manca et al., 2004).  
 
 
1.3.4 CIRCOLAZIONE E FORMAZIONE DI ACQUE DENSE  
L’Adriatico è caratterizzato da una circolazione ciclonica (antioraria) con una corrente 
lungo la costa orientale diretta verso Nord-Ovest (la Eastern Adriatic Current, EAC) ed una 
lungo la costa occidentale diretta verso Sud-Est (Western Adriatic Current, WAC) (Burrage et 
al.,  2008). La EAC, che entra dal lato orientale dello Stretto d’Otranto, è composta, negli 
strati superficiali, dalla Ionian Surface Water (ISW) e dalla Modified Atlantic Water (MAW) 
e, negli strati intermedi, dalla Modified Levantine Intermediate Water (MLIW, S>38.7) 
(Artegiani et al 1997b). Il percorso della EAC è controllato dalla distribuzione del livello del 
mare. Questo consente, nella stagione invernale, la sua intrusione fino alla zona più 
settentrionale mentre in estate è limitata ai sottobacini centrale e meridionale. I dati satellitari 
di temperatura superficiale, altezza del livello del mare e presenza di pigmenti fotosintetici 
hanno permesso inoltre di individuare la presenza di numerose strutture di mesoscala, e 
vortici di diversa natura. L’EAC forma ad esempio strutture di ricircolo evidenziate nella 
figura 1.12, come il North Adriatic Gyre (NAdG) o il South Adriatic Gyre (SAG), un vortice 
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ciclonico evidente in autunno e inverno, con scala temporale dell’ordine di una settimana e 
scala spaziale dell’ordine di 30 km (20 miglia) (Orlic et al.,  1992).  
 
 
 
Figura 1.12: Schema della circolazione superficiale nel mar Adriatico. EAC: Eastern Adriatic Current; 
WAC: Western Adriatic Current; NAdG: North Adriatic Gyre; MAdG: Middle Adriatic Gyre; 
SAdG: South Adriatic Gyre (Lipizer 2014) 
 
 
Nell’Adriatico centrale e meridionale, lo strato intermedio è compreso tra i 30 m e i 
200-400 m. In estate il flusso di acqua in questo strato ha una direzione opposta rispetto a 
quello superficiale, mentre in inverno è nella stessa direzione (Fig. 1.13) ed è compensato da 
un flusso d’uscita nello strato inferiore profondo. Il mar Adriatico è, infatti, considerato la 
fonte principale di acqua densa del bacino orientale benché possa essere sostituito in questa 
sua funzione dal mar Egeo, in parte o totalmente (come avvenne negli anni 90).  
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Figura 1.13: Schema della circolazione adriatica superficiale e intermedia (Artegiani et al., 1997). 
 
Gli eventi di formazione di acqua profonda si verificano principalmente nel Nord e nel 
Sud Adriatico grazie a processi diversi: 1) il raffreddamento dell’acqua nord adriatica e il 
forte tasso di evaporazione dovuti alla Bora e alla ridotta batimetria dell’area; 2) la 
convezione in mare aperto a livello della South Adriatic Pit (SAP), fortemente pre-
condizionata da: 
 un vortice ciclonico semi-permanente (SAG);  
 un massimo di salinità intermedio associato alla presenza della LIW; 
 eventi di Bora (Bignami et al 1990).  
Un terzo ma non sufficientemente studiato sito di formazione di acque profonde si 
pensa possa essere la Middle Adriatic Pit (MAP) (Zore-Armanda, 1963) per la presenza di una 
circolazione ciclonica (Gacic et al., 1997) che potrebbe favorire processi di convezione 
verticale nei periodi invernali. Il tasso di formazione è stato stimato in media ~0,002 Sv 
(Gacic et al,. 2001). 
É stato stimato che il tasso di produzione di acqua densa nel Nord Adriatico (NAdDW) 
può essere al massimo 0,07 Sv (1Sv = 106m3/s)  (Cushman-Roisin et al., 2001). La NAdDW 
è, in genere, l'acqua più densa prodotta in tutto il Mediterraneo (>29,2 kg/m3, θ=11 °C e S= 
38,5) anche se questo valore varia ampiamente di anno in anno a seconda dell’input fluviale e 
dell'intensità degli eventi climatici (Gacic et al.,1999). Una volta formatasi, l’acqua densa si 
muove come corrente di fondo verso sud lungo le isobate della costa occidentale. 
Successivamente, una parte (circa il 10%) della NAdDW scende nella MAP riempiendone gli 
strati profondi e ventilandoli. Il rinnovo delle acque di fondo nella MAP, tuttavia, non si 
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verifica ogni anno ma dipende dalla differenza tra la densità dell'acqua già presente nella 
fossa e la densità della nuova acqua formatasi. Le osservazioni mostrano che il rinnovo 
avviene tipicamente due volte in tre anni. L’altro ramo della NAdDW oltrepassa la Palagruza 
Sill e scende nella SAP contribuendo alla formazione dell'Adriatic Deep Water (AdDW). La 
convezione invernale, tuttavia, interessa solitamente i primi 1000 m e raggiunge raramente il 
fondo della SAP; i valori relativamente elevati di ossigeno disciolto nella AdDW sono indice 
del considerevole contributo dell’acqua di fondo nord adriatica. L’AdDW dopo essersi 
accumulata nella SAP oltrepassa lo Stretto d’Otranto creando la corrente densa di deflusso 
(DWOC) e andando ad occupare gli strati più profondi dello Ionio. L’AdDW (θ=13 °C, 
S=38.6, σθ=29.20) è la componente primaria dell’Eastern Mediterranean Deep Water 
(EMDW) ed il suo tasso di produzione è circa 0,3 Sv (Lascaratos,1993, Poilain et al 1996, 
Artegianiet al., 1997, Gačić et al 1997).  
 
Le principali masse d'acqua presenti nel Mar Ionio sono: (i) la MAW, che scorre tra i 
30 e i 200 m verso est dopo aver passato lo Stretto di Sicilia; (ii) la LIW, posizionata tra i 200 
e i 600 m che proviene dal Passaggio di Creta e fluisce verso ovest e (iii) la EMDW, 
posizionata al di sotto dei 1600 m più fredda e meno salata della LIW. Tra i 700 ei 1600 m si 
può inoltre osservare uno strato di transizione derivante dal mescolamento della LIW e della 
EMDW (Malanotte-Rizzoli et al 1998). 
 
Le caratteristiche predominanti di circolazione degli strati superficiale e intermedio 
includono l’Atlantic-Ionian Stream (AIS), gli Ionian Anticyclones (IA), il Pelops Anticyclone 
(PA), il Mid-Mediterranean Jet (MMJ), e il Cretan Cyclone (CC) . L'AIS entra nel Mar Ionio 
da sud-ovest attraverso lo Stretto di Sicilia e forma meandri nella zona occidentale e 
meridionale. A circa 17° E, 37° N esso si biforca: un ramo scorre verso sud e forma  la 
regione degli IA, un ramo si dirige verso nord-est fino al  tacco d'Italia, per poi proseguire 
verso sud-ovest attraverso il passaggio Cretese. Quest’ultimo da origine al MMJ (Malanotte-
Rizzoli et al 2014). 
 
 
 
 
 
 
29 
 
1.4 CAMBIAMENTI DELLA  CIRCOLAZIONE E DELLA  FORMAZIONE DI 
ACQUA DENSA 
 
1.4.1 Il transente del Mediterraneo Orientale (’EMT) 
Uno dei cambiamenti più significativi della circolazione termoalina profonda nel 
mediterraneo fu il fenomeno noto come Eastern Mediterranean Transient (EMT). Durante 
l’EMT il mar Egeo sostituì l'Adriatico nel suo ruolo di predominante sorgente di acqua densa 
per il Mediterraneo orientale (Roether et al., 1996, Tsimplis et al., 2006), portando ad un 
cambiamento profondo dell'idrografia del bacino (Fig. 1.14). 
 
.  
Figura 1.14: Schema circolazione termoalina precedente l’Eastern Mediterranean Transient (EMT) 
(a) e durante l’EMT (b) (Tsimplis et al., 2006). 
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1.4.1.1 Collocamento temporale 
L'EMT, iniziato attorno al 1990, raggiunse l’acme nel 1992-94 con un tasso medio di 
deflusso del mar Egeo-Cretese di circa 3 Sv (Sv = 106 m3/s). Il contributo prevalente 
dell’Egeo rispetto all’Adriatico continuò per 7-8 anni. Nel periodo 1994-2002 il tasso di 
produzione della Cretan Deep Water (CDW), diminuì fino a 0.15 Sv. Misure fatte nel 2003 
indicarono una nuova ventilazione degli strati profondi in Adriatico e Ionio, e nel 2005 
l'Adriatico si riaffermò come principale fonte di EMDW (Klein et al., 2000), benché la sua 
salinità e temperatura siano oggi più alte rispetto all'EMDW degli anni ’80 (Cardin et al., 
2011). L’intero bacino orientale è dunque ancora lontano dal tornare nelle condizioni che lo 
caratterizzavano prima dell’EMT.  
 
 
1.4.1.2 Dinamiche oceanografiche 
Un quadro piuttosto chiaro dei cambiamenti nella circolazione profonda durante 
l’EMT è stato evidenziato dal forte rimodellamento topografico dei fondali marini. Solo la 
zona occidentale ionica non ha risentito di questi rimodellamenti rendendo la ricostruzione dei 
cambiamenti più incerta. La CDW, caratterizzata da una densità (σθ> 29.35 kg m
-3) maggiore 
di quella della EMDW, formatasi negli anni precedenti in Adriatico, andò ad occupare gli 
strati più profondi dello Ionio, sollevando la EMDW d’origine adriatica di diverse centinaia di 
metri. L'EMT ebbe, dunque, anche un’influenza piuttosto rilevante sull'intera colonna d’acqua 
e non solo sugli strati inferiori. L’ampiezza dello strato superficiale rimescolato si ridusse e la 
distribuzione nell’intero bacino dei diversi parametri biochimici, tra cui quella dei nutrienti e 
del DOC, ne risentì. Nello Ionio orientale è stato osservato un innalzamento del nutriclino di 
circa 150 m (Klein et al., 1999). Un effetto particolare fu, inoltre, l’aumento del consumo di 
ossigeno (Klein et al., 2003) e delle concentrazioni del DOC negli strati profondi dello Ionio e 
una marcata diminuzione del DOC nelle acque profonde dell’Adriatico (Seritti et al., 2003; 
Santinelli et al., 2010). 
 
 
1.4.1.3 Possibili cause  
É oggi comunemente riconosciuto che l'EMT sia stato causato da un aumento di 
salinità nel Mar Egeo, e dagli inverni particolarmente freddi del 1992-93 e 1993-94 nella 
stessa area (Gacic et al., 2013). É possibile individuare, infatti, due fasi di sviluppo dell’EMT: 
1) 1987-1991 periodo durante il quale si è verificato un aumento di salinità nel mar Cretese; 
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2) 1991-1995 periodo caratterizzato da un forte raffreddamento e un ulteriore aumento di 
salinità.  
Le variazioni di salinità del bacino levantino sono state negli anni attribuite a cause 
diverse tra le quali la costruzione della diga di Assuan lungo il fiume Nilo (Boscolo et a., 
2011), un cambiamento nei tassi di evaporazione-precipitazione del bacino indotti dal NAO 
(Tsimplis et al., 2006), e lo sviluppo, sotto l’influenza del vento, di una circolazione 
anticiclonica a sud-est di Creta, causa del ricircolo della LIW nella zona più orientale (1999). 
Negli anni è stata inoltre riconosciuta l’importanza della circolazione superficiale del mar 
Ionio nel determinare la salinità dell’intero bacino levantino. L’inversione della circolazione 
superficiale nello Ionio, influenzando la direzione dalla AW, determina la ridistribuzione della 
salinità tra Adriatico e bacino levantino-cretese. In caso di circolazione ciclonica, l’AW 
influenza maggiormente la zona più orientale del bacino, mentre durante la circolazione 
anticiclonica il nord Ionio e l’Adriatico sono più soggetti all’influenza atlantica. Adriatico e 
bacino levantino-cretese, quindi, risultano alternativamente soggetti a mixing e convezione. 
 
 
 
1.4.2 IL BiOS 
Come precedentemente riportato, il Mar Mediterraneo è un sistema dinamico con 
significativa variabilità tanto spaziale quanto temporale. Esso non si trova in una situazione di 
steady state, bensì può essere interessato da cambiamenti profondi nella circolazione come 
avvenuto durante l’Eastern Mediterranean Transient (EMT) (Roether et al., 2014) nella prima 
metà degli anni ’90 del secolo scorso. 
Un interessante comportamento non “stazionario” è stato recentemente scoperto nel 
Mare Ionio.  
Nel 1997 il senso di circolazione dello strato superiore del Mare Ionio passò da 
anticiclonico (senso orario) a ciclonico (senso antiorario).  Borzelli et al. (2009) mostrarono 
come la causa di questa inversione non risiedeva nella variazione di vorticità geostrofica 
dovuto allo stress del vento, bensì dal gradiente interno di densità indotto dall’abbondante 
presenza di acqua densa di origine egeo-cretese (Cretan Deep Water, CDW) nel centro del 
bacino, durante la fase finale dell’EMT. Il riempimento della parte abissale dello Ionio 
centrale con la CDW  provocò un abbassamento nel livello del mare in questa zona generando 
una circolazione ciclonica. Tuttavia, studi più recenti suggeriscono che il meccanismo 
proposto da Borzelli et al., (2009) potrebbe aver soltanto intensificato un’inversione che si 
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sarebbe ugualmente verificata. L’inversione della circolazione ionica (da ciclonica ad 
anticiclonica e viceversa), è stata osservata anche in anni successivi al 1997, in assenza di 
elevati tassi di formazione della CDW (Gacic et al., 2010). I dati altimetrici (SLA, Sea Level 
Anomaly) e i dati di salinità e densità raccolti tra il 1986 e il 2012 nel Mediterraneo orientale, 
hanno infatti rivelato una periodicità decennale di tale inversione ed una corrispondenza tra il 
senso di rotazione del vortice presente nella zona settentrionale dello Ionio (North Ionian 
Gyre, NIG) e le proprietà termoaline del Sud Adriatico (Civitarese et al., 2010). Da queste 
evidenze è nata la formulazione di un meccanismo a feedback negativo con periodicità 
decennale, noto con il nome di BiOS (Bimodal Oscillating System) (Gacic et al., 2010). 
L’acronimo descrive il comportamento dell’area adriatico-ionica come un sistema bimodale 
ciclostazionario oscillante tra due regimi rappresentati dalla circolazione anticiclonica e da 
quella ciclonica nelle acque superficiali dello Ionio. La differenza di salinità tra LIW, CIW ed 
AW, in combinazione con la formazione di acqua profonda in Adriatico, sta alla base di tale 
meccanismo. Il funzionamento del BiOS è schematizzato nella figura 1.15 e può essere 
riassunto come segue: l’alternanza del regime circolatorio del NIG determina due differenti 
percorsi della AW e della LIW nello Ionio e, conseguentemente, due effetti opposti 
nell’Adriatico e nella zona del Mediterraneo più orientale  (Bensi et al., 2015). 
 
 
Figura 1.15: Rappresentazione schematica del Sistema Oscillatorio Biomodale Adriatico-Ionico 
(BiOS): (a) regime anticiclonico; b) regime ciclonico. (Gacic et al., 2010) 
 
1. Quando il NIG è anticiclonico (orario), una notevole quantità di AW (in giallo) 
fluisce dal canale di Sicilia verso lo Ionio settentrionale. Da qui i) una vena raggiunge il 
bacino levantino solo dopo un lungo percorso ed un notevole rimescolamento con acque 
adiacenti, che determina un aumento della sua salinità, ii) un’altra vena entra in Adriatico, 
diminuendone la salinità. In questa fase una minor quantità di LIW/CIW entra in Adriatico 
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rispetto alla fase ciclonica; entrambi i processi determinano una diminuzione della densità 
dell’AdDW (Fig. 1.15). 
2. Quando il NIG è ciclonico (antiorario), l’AW (nota anche come MAW, 
Modified Atlantic Water, in giallo), caratterizzata da bassi valori di salinità, fluisce dal canale 
di Sicilia principalmente verso il bacino levantino, riducendone la salinità. In tale situazione, 
l’Adriatico riceve una quantità nettamente minore di AW con conseguente innalzamento della 
sua salinità. Questo, unito all’ingresso di importanti quantità di acque salate intermedie (LIW 
e/o CIW; in rosso), favorito sempre dalla circolazione ciclonica, comporta un aumento della 
densità dell’AdDW (in blu) prodotta nei successivi mesi invernali (Fig.  1.15). 
Il BiOS è considerato un meccanismo a feedback negativo poiché tra le variazioni 
delle proprietà termoaline del Sud Adriatico e il senso di rotazione del NIG, esiste 
un’influenza reciproca (una relazione causa-effetto). AdDW di densità progressivamente 
ridotta, prodotta durante la fase anticiclonica, si diffonde lungo i bordi dello Ionio portando ad 
un aumento in altezza (stiramento). della colonna d’acqua. Di conseguenza, l’altezza del 
livello del mare lungo i bordi dello Ionio s’innalza, indebolendo sempre più la circolazione 
anticiclonica superficiale fino ad invertire il gradiente di pressione centro bacino - bordo, e 
dunque il senso di rotazione. Il meccanismo che genera il passaggio da un regime ciclonico ad 
uno anticiclonico è esattamente l’opposto. (Gacic et al., 2010). 
Nella seconda metà degli primi anni ‘80, la circolazione superficiale ionica era 
caratterizzata da una serie di gyres anticiclonici che nei primi anni ‘90 si fusero in un unico 
vortice anticiclonico (Malanotte-Rizzoli et al., 1997; Malanotte-Rizzoli et al., 1999).  
L’inversione da un regime anticiclonico ad uno ciclonico avvenne nel 1997, mentre nel 
2006 si verificò il passaggio inverso. Nel 2011 si è instaurata nuovamente una circolazione 
ciclonica, inaspettatamente interrotta (Fig. 1.16) dopo solo un anno in seguito ad eventi 
metereologici anomali (inverno estremamente rigido e venti forti), che hanno causato la 
formazione di Adriatic Deep Water (AdDW) particolarmente densa (Mihanovic et al., 2013). 
Questo ha provocato un’inversione del gradiente di pressione sul fondo dello Ionio durata fino 
al 2013, anno nel quale sembra essersi ristabilito un regime ciclonico tuttora in atto (Gacic et 
al., 2014).  
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Figura 1.16: Mappe medie annuali dell'altezza della superficie marina per gli anni 2011 e 2012 (Gacic 
et al., 2012). 
 
L’inversione “prematura” del 2012, pur “rompendo” la periodicità del BiOS, ha 
dimostrato in modo definitivo come la circolazione dello strato superiore dello Ionio sia 
determinata dalla densità dell’AdDW fuoriuscente dallo Stretto d’Otranto. Inoltre, si è potuta 
avere una misura della sensibilità del BiOS al forzante atmosferico: con flussi di calore 
superiori a quelli climatologici, la densità dell’AdDW non è più determinata in modo 
predominante dalla salinità (modulata dalla circolazione del NIG, e quindi dal BiOS), bensì 
dalla temperatura che, per sua natura, agisce al di fuori del meccanismo. 
Recentemente è stato suggerito che il  BiOS possa rappresentare un fenomeno 
precondizionante la formazione di  acque dense nel mar Egeo. Analisi comparative 
dell’evoluzione delle proprietà termoaline del mar Adriatico e del mar Egeo dimostrano., 
infatti che l’alternanza dei due siti come sorgenti principali di acqua densa per il bacino 
orientale è fortemente influenzata dall'inversione del NIG (Cardin et al., 2015). Lo studio dei 
dati di temperatura e salinità, misurati a partire dal 2006 nell’intera colonna d’acqua in tre 
stazioni fisse localizzate in Adriatico, Ionio ed Egeo, ha dimostrato una correlazione inversa 
tra i dati del Mar Adriatico e del Mar Egeo. In particolare, alla fine del 2011, quando è stata 
osservata un’ improvvisa inversione del gyre ionico, si è registrato un rapido aumento 
temperatura e salinità dello strato intermedio nel Sud Adriatico contemporaneamente ad un a 
diminuzione della stessa nel mar Egeo (Bensi et al., 2015). . Non è quindi possibile escludere 
la possibilità che altri eventi simili all’EMT siano avvenuti nel passato e che altri possano 
avvenire in futuro (Gacic et al., 2011; Gacic et al., 2013) qualora si verificassero nel mar 
Egeo condizioni metereologiche invernali particolarmente rigide (come avvenne nei primi 
anni ‘90) (Krokos et al., 2014). 
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1.4.2.1 Effetti biologici 
 
Il BiOS può avere un impatto notevole sul funzionamento dell’ecosistema marino nel 
Mar Adriatico e Ionio come schematizzato in Figura 1.17. In entrambe queste aree è stata, 
infatti, osservata la presenza di organismi alloctoni diversi in base alla provenienza (atlantica 
o levantina) delle acque superficiali nei diversi anni.  
 
Figura 1.17: Principali caratteristiche del BiOS e del suo impatto sull’area adriatica e ionica: a) NIG 
ciclonico; b) NIG anticiclonico (Civitarese et al., 2010). 
 
L’abbondanza di specie di origine atlantica aumenta durante la fase anticiclonica, 
mentre nella fase ciclonica è stata riportata la presenza di specie levantine e lessepsiane 
(Civitarese et al., 2010). Il BiOS può avere anche un impatto sulla biomassa autoctona e sul 
funzionamento della rete trofica poiché il senso di rotazione del gyre influenza la 
concentrazione e distribuzione dei nutrienti. Quando il NIG è ciclonico si ha un downwelling 
del nutriclino lungo i bordi del NIG ed una conseguente diminuzione del contenuto di 
nutrienti nell’acqua che fluisce nell’Adriatico attraverso lo Stretto d’Otranto. Nel caso di 
circolazione anticiclonica, invece, lungo i bordi del gyre avviene l’upwelling del nutriclino e 
quindi si osserva un massimo dei nutrienti (Fig. 1.18) (Civitarese et al., 2010). 
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Figura 1.18: Serie temporali di salinità nel sud Adriatico (in rosso), e di nitrato nel Sud Adriatico (in 
blu) e nello Ionio nord orientale (in azzurro). I dati sono medie calcolate all’interno del range 
di profondità 200-800m. I dati sono stati fittati da curve polinomiali. (Civitarese et al., 2010). 
1.4.2.2 Impatto sul mar Ionio  
 
Il mar Ionio è da sempre considerato un bacino fortemente oligotrofico (Boldrin et al., 
2002). La presenza del NIG può, tuttavia, determinare condizioni dinamiche ottimali per un 
efficace trasferimento di nutrienti verso la superficie, favorendo fioriture di fitoplancton in 
aree limitate del bacino. Fenomeni di upwelling si osservano nell’area centrale del NIG in 
caso di circolazione ciclonica, mentre fenomeni di downwelling e conseguente 
sprofondamento del nutriclino si resistrano nella zona centrale di un NIG anticiclonico 
(Civitarese et al., 2010). 
I bloom segnalati nell’area nord-occidentale dello Ionio nel 1998, 1999 e 2000 
(D'Ortenzio et al., 2003), e non osservati nei 10 anni precedenti, possono essere dunque 
giustificati dalla presenza di una circolazione ciclonica. L’aumento della biomassa autotrofa 
negli strati superficiali è accompagnata anche da una variazione nell'abbondanza e nella 
composizione dello zooplancton, maggiormente differenziato in termini di gruppi trofici e 
specie presenti, rispetto a quanto osservato in presenza di NIG anticiclonico. In particolare 
Mazzocchi et al. (2003), attraverso lo studio di comunità epipelagiche, ha suggerito nella zona 
centrale del gyre ciclonico presente nel 1999 la prevalenza di una rete trofica “classica” 
(caratterizzata da connessioni dirette tra fitoplancton, copepodi e predatori), mentre è emersa 
una maggiore importanza del microbial loop nelle aree orientali dello Ionio, maggiormente 
oligotrofiche. 
L’aumento della biomassa negli strati superficiali si ripercuote anche negli strati 
inferiori della colonna d’acqua per il flusso verso il basso di materiale particellato. In 
particolare, un rapporto diretto tra produzione primaria e flusso di carbonio è stato osservato 
nello Ionio settentrionale (Boldrin et al., 2002). 
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1.4.2.3 Impatto sul mar Adratico  
 
Nell’Adriatico meridionale, il picnoclino ed il nutriclino sono tipicamente situati tra i 
50 e i 100 m di profondità e lo strato superficiale risulta oligotrofico (Civitarese & Gacic, 
2001). Durante i mesi invernali si hanno tuttavia processi convettivi che interessano la 
colonna d’acqua fino a profondità variabili di circa 1000 m  (Civitarese et al., 2010). Questo 
mescolamento determina il trasporto di nutrienti nella zona eufotica. Quando la stratificazione 
si ristabilisce si verificano intense fioriture di fitoplancton fino a completo esaurimento dei 
nutrienti (Gacic et al., 2002; Civitarese et al., 2010). Ad influenzare considerevolmente la 
quantità di nuovo carbonio organico prodotto ogni anno è dunque il numero di eventi di 
alternanza tra rimescolamento e stratificazione che si verificano in marzo/aprile (Civitarese & 
Gacic, 2001). Risultano importanti, tuttavia, anche la concentrazione dei nutrienti al di sotto 
dei 200 m, e l’estensione del rimescolamento verticale, entrambi influenzati dal senso di 
circolazione del NIG. Il contenuto di nutrienti è influenzato dai fenomeni di upwelling e 
downwelling che avvengono lungo i bordi dello Ionio, in presenza di NIG anticiclonico e 
ciclonico, rispettivamente (Civitarese et al., 2010). La profondità del rimescolamento, al 
contrario, è determinata sia dagli scambi di calore a livello della superficie aria-acqua, sia 
dalla salinità degli strati superficiali della colonna e dunque dalle differenti masse d’acqua 
entranti in Adriatico attraverso lo Stretto d’Otranto (Fig. 1.17). In particolare l’aumento di 
biomassa evidenziato nel 1999 sembra in buona parte attribuibile ai flussi di calore (Santoleri 
et al., 2003), mentre gli aumenti registrati a fine inverno/inizio primavera negli anni 2005, 
2006, 2007, sembrano esser stati influenzati soprattutto dall’alta salinità dovuta alla presenza 
di NIG ciclonico. 
 
1.4.2.4 Effetti del BiOS in sintesi 
In Adriatico il BiOS porta a: 
 variazione della buoyancy e densità dell’AdDW; 
 variazione delle concentrazioni di nutrienti, sfalsati rispetto alla salinità. 
Quando si osserva un massimo potenziale convettivo (massima salinità e 
minima buoyancy), infatti, si osservano minimi di nutrienti, e viceversa; 
 variazione della produzione primaria modulata dai primi due punti, insieme ai 
flussi di calore all’interfaccia aria-acqua; 
 Presenza di organismi alloctoni (specie atlantiche, specie levantine e 
lessepsiane). 
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Nel mar Ionio il BiOS produce: 
 
 Variazione della salinità media del bacino; 
 Cambiamenti della circolazione; 
 Influenza su aspetti fenologici, legati a caratteristiche della catena trofica di 
difficile determinazione. 
  
Nel Levantino/Egeo il BiOS porta a variazioni di: 
 
 Salinità della LIW; 
 Salinità dell’Egeo (che influenza la formazione di acqua densa in questa zona). 
 
Nel WMed il BiOS induce variazioni di: 
 
 Salinità della LIW, che a sua volta influenza la formazione di acqua densa nel 
Golfo del Leone). 
 
 
1.4.2.5 Relazioni tra BiOS e NAO 
Utilizzando serie storiche di dati altimetrici e di venti superficiali forniti dai satelliti è 
stata recentemente studiata la variabilità interannuale del gyre ciclonico del Sud Adriatico 
(SAG) e le sue relazioni con: i) il NIG (in quanto responsabile della produzione della AdDW), 
ii) la vorticità del vento e iii) le condizioni climatiche su larga scala (Shabrang et al., 2015). 
Come indicatore della situazione climatica globale è stato utilizzato l’indice NAO, definito 
come la differenza nella pressione atmosferica di superficie tra le Azzorre ed il centro 
dell’Islanda. Un sistema semipermanente di bassa pressione sopra l'Islanda (depressione 
d'Islanda) e un centro di alta pressione semipermanente sulle Azzorre (anticiclone delle 
Azzorre) controllano infatti direzione e forza dei venti occidentali in Europa (Fig. 1.19).  
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Figura 1.19: Variazioni dell'indice North Atlantic Oscillation (NAO) dal 1865 al 2010, durante la 
stagione invernale (dicembre-marzo) (UCAR). 
 
Quando la NAO è in fase positiva i venti occidentali sono più forti e spostati verso 
nord. Di conseguenza estati fresche e inverni miti e piovosi si verificano nell’Europa centrale, 
mentre le regioni mediterranee sono caratterizzate da scarsa piovosità con inverni freddi e 
secchi. Durante fasi negative si verificano condizioni opposte (Fig. 1.20) (Philandras et al., 
2015). 
 
 
Figura 1.20: Rappresentazione schematica elle condizioni climatiche associate ad un indice NAO in 
fase positiva (+ NAO, destra) e in fase negativa (NAO-; sinistra). 
 
Dallo studio condotto da Shabrang et al. (2015) è emerso che durante la fase 
anticiclonica del NIG, la vorticità del SAG è regolata principalmente dall’avvezione delle 
acque di provenienza ionica, mentre durante la fase ciclonica lo stesso ruolo è svolto 
principalmente dallo stress del vento (Fig. 1.21).  
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Figura 1.21: Serie storica della vorticità del vento (media spaziale) e delle vorticità della corrente in 
Adriatico e Ionio (Civitarese et al., 2015) 
 
Un confronto tra l’indice NAO e lo stress del vento nella zona del SAG ha, inoltre, 
messo in evidenza una correlazione tra questi (Fig. 22a). In entrambe le fasi, positiva e 
negativa, la circolazione atmosferica dominante è ciclonica, ma nel secondo caso la sua 
intensità risulta maggiore (Shabrang et al., 2015). L’indice NAO è, inoltre, legato alla 
frequenza della Bora in Adriatico da una correlazione positiva nella zona meridionale e 
negativa in quella settentrionale (Fig. 22b) (Shabrang et al., 2015). Esiste anche una 
correlazione tra NAO e temperature invernali nel mediterraneo settentrionale, in particolare 
nel Nord Italia (Ulbrich et al., 2012). In caso di NAO negativa, dunque, oltre ad aumentare la 
produzione di ADW nel Sud Adriatico, aumenta anche il mixing invernale e la produzione di 
NAdDW nel Nord Adriatico.  
 
 
Figura 1.22: Distribuzione spaziale del coefficiente di correlazione calcolato tra l’indice NAO e la 
vorticità del vento (a) e tra l’indice NAO e la frequenza dei venti provenienti da nord nel 
periodo 1988-2011. 
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Poiché la NAO ha già mostrato negli ultimi decenni un incremento dei valori correlato 
a fattori antropogenici ed è destinato probabilmente a variare anche in futuro verso valori 
leggermente maggiori per l’incremento dei gas serra (Philandras et al., 2015), e date le diverse 
correlazioni trovate nello studio descritto sopra, si può ipotizzare un cambiamento futuro non 
solo delle condizioni climatiche della zona mediterranea ma anche della circolazione 
termoalina dell’intero bacino (es. formazione di acqua profonda, meccanismo del BiOS). 
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2. LA SOSTANZA ORGANICA DISCIOLTA (DOM) 
 
La sostanza organica disciolta in mare (DOM) è oggi riconosciuta come un importante 
componente del sistema biogeochimico marino (Ducklow et al., 2001). Si tratta infatti di una 
delle maggiori riserve di carbonio organico biologicamente disponibile (662x1012 kg)  e gioca  
un ruolo chiave nel microbial loop in quanto fonte di cibo per i procarioti eterotrofi (Fig. 1.23)  
 
 
Figura 1.23: Il microbial loop e il ciclo di DOM labile. L’anidride carbonica (CO2) è fissata da 
organismi fotoautotrofi (cellule verdi e gialle, a sinistra), che espellono circa il 10% del 
carbonio totale fissato come DOC. Il grazing (=pascolo) (in basso) e la lisi cellulare in seguito 
a infezione virale (in alto), rilasciano DOM labile aggiuntiva che è consumata da batteri 
eterotrofici e archea (cellule blu, a destra). Il microbial loop consuma DOM labile, 
convertendola in anidride carbonica e nutrienti. Gli organismi eterotrofi inoltre rilasciano 
vitamine essenziali e altri composti organici che facilitano la crescita dei fotoautotrofi. 
(Repeta, 2015) 
 
La quantità di carbonio contenuta nella DOM è paragonabile a quella contenuta in 
atmosfera sotto forma di CO2 (Hansell et al., 2009) e dunque il suo ciclo può avere 
implicazioni nel ciclo del carbonio sia su scala locale che globale (Fig. 1.24). 
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Figura 1.24: Illustrazione delle principali riserve e processi coinvolti nel (naturale) ciclo del carbonio 
globale. Per le principali riserve e flussi sono riportate l’ammontare di carbonio e la sua 
composizione isotopica rappresentativa.  (Ridgwell & Arndt, 2014) 
 
 
Il 93% circa della DOM è costituito da carbonio organico disciolto (DOC), mentre 
l’azoto organico disciolto (DON) e il fosforo organico disciolto (DOP) ne costituiscono, 
rispettivamente, solo il 6.8% e lo 0.3% (Fig. 1.25) 
 
 
Figura 1.25: Suddivisione della DOM sulla base degli elementi contenuti: DOC (Dissolved Organic 
Carbon), DON (Dissolved Organic Nitrogen), DOP (Dissolved Organic Phosphorous). Alcuni 
composti contengono anche cromofori: CDOM (Choromophoric Dissolved Organic Matter) e 
FDOM (Fluorescent Dissolved Organic Matter: CDOM con proprietà sia assorbenti che 
fluorescenti) 
 
La DOM può essere inoltre classificata in base al peso molecolare. (1) La frazione ad alto 
peso molecolare (HMW; > 1000 Da), può rappresentare dal 22 al 42% della DOM ed è una 
miscela complessa di migliaia di componenti con rapporti elementari H/C e O/C diversi da 
quelli che si trovano nei comuni lipidi, proteine e carboidrati. Di conseguenza non si pensa 
abbia una fonte biologica diretta. (2) La frazione a basso peso molecolare (LMW; < 1000 Da) 
che rappresenta il gruppo maggiore (circa il 65-80%) (Hansell & Carlson, 2001) è invece 
prevalentemente costituita da aminoacidi semplici, zuccheri, acidi organici, ATP, vitamine e 
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biopolimeri semplici (proteine, omopolisaccaridi ramificati,…) che sono quindi rapidamente 
assimilabili dai procarioti eterotrofi (Repeta, 2015). 
 
2.1 PROCESSI DI PRODUZIONE 
La quantità e la qualità della DOM rilasciata in mare possono variare 
considerevolmente (figura 1.27, frecce rosse). Il principale sito di produzione di DOM in 
mare aperto è la zona eufotica, dove avviene la produzione primaria che fissa il limite 
superiore della quantità di materia organica che può essere prodotta in situ. La DOM può 
essere rilasciata sia dal fitoplancton che dai grazers attraverso processi di escrezione, 
egestione, sloppy feeding e fecal pellets, lisi cellulare causata dai virus e fenomeni di morte 
cellulare programmata.  
La DOM può anche essere rilasciata negli strati profondi per dissoluzione di particelle 
e chemiosintesi. 
A questi si aggiungono input esterni: apporto di origine atmosferica e input terrestre 
tramite corsi d'acqua ed acque sotterranee (Carlson & Hansell, 2015). 
 
Figura 1.26: Processi di produzione e consumo di DOM nei sistemi marini. Le linee tratteggiate 
rappresentano interazioni della rete alimentare, mentre le frecce solide rappresentano i 
processi di produzione di DOM (in rosso) o di consumo (in blu). Il colore verde rappresenta 
gli autotrofi, il colore rosso gli eterotrofi e il blu la DOM. La freccia blu più larga indica la 
rimozione biotica dominante svolta dai procarioti eterotrofi. La contribuzione dei singoli 
processi rimane ad oggi non ancora quantificata. (Carlson & Hansell, 2015) 
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E’ stato stimato che ogni anno siano immessi in mare tra i 15 e i 25 Pg di DOM (Bauer 
& Bianchi, 2011). Nonostante l’ampio range di produzione primaria (30-8543 mg C m-2d-1 
integrata per la profondità ) (Hansell et al., 2009) e tutti i meccanismi di rilascio, la 
concentrazione di DOM in oceano è mantenuta all’interno di un range ristretto: 35-82 μmol/l-1 
di C (Hansell, 2002), con un massimo di 103 μmol/l-1  nelle aree costiere, caratterizzate da un 
forte apporto fluviale (Guo et al., 1994, Hung et al., 2007). La limitata variabilità della 
concentrazione può essere spiegata dall’esistenza di efficienti processi di rimozione. 
 
2.2. PROCESSI DI RIMOZIONE 
La rimozione della DOM in mare avviene attraverso processi sia abiotici che biotici 
(in parte indicati da frecce blu in figura 1.27).  
I processi abiotici oggi conosciuti sono: 
(A) Fototrasformazione e fotodegradazione: l’RDOM, tramite raggi UV, può essere 
trasformata in frazioni biologicamente più disponibili (da HMW a LMW) o fotochimicamente 
ossidata direttamente a CO, CO2 e composti organici volatili (circa 65 mmol m
-2 anno-1 
Anderson & Williams, 1999). 
(B) Adsorbimento di DOM su particelle (stimato circa 1.4-2.8 nmol C kg-1 anno -1, 
Hansell et al., 2009); 
(C) Aggregazione spontanea di DOM ad alto peso molecolare in gel; 
(D) Circolazione delle acque attraverso basalti porosi in sistemi idrotermali ad alta 
temperatura che può rimuovere circa 0.7-1.4 x 1010 g C anno-1 (Lang et al., 2006). 
 
Per quanto riguarda i processi biotici, la DOM è consumata sia da procarioti eterotrofi 
(Eubatteri ed Archea), che da organismi eucarioti (flagellati eterotrofi, microalghe 
fotoeterotrofiche, coanoflagellati, larve di invertebrati). I primi, grazie alla loro abbondanza in 
mare (circa 1.2 x1029 nella colonna d’acqua), ne sono i principali consumatori. Tramite 
esoenzimi ed ectoenzimi essi non solo rimineralizzano la DOM ma rielaborano quella ad alto 
peso molecolare in DOM a ridotto peso molecolare.  
 
 
2.3 LABILITÀ BIOLOGICA 
Le varie molecole che compongono la DOM sono caratterizzate da diversi gradi di 
labilità biologica. La labilità indica la biodisponibilità e dunque la capacità dei procarioti 
eterotrofi di rimineralizzare le singole molecole determinandone dunque il tempo di 
persistenza in mare (Fig. 1.28).  
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Sebbene questa sia caratterizzata da un continuum di labilità biologiche, è stata 
suddivisa in cinque frazioni (Fig. 1.27) (Hansell, 2013): 
1) DOM labile (LDOM): viene rimossa entro poche ore-giorni dal suo rilascio ed 
il suo pool è stimato 0.2 Pg C; 
2) DOM semilabile (SLDOM): viene rimossa in mesi/anni ed il suo pool è stimato 
6Pg C; 
3) DOM semi-refrattaria (SRDOM): viene rimossa in circa 20 anni ed il suo pool 
è stimato 14 Pg C; 
4) DOM refrattaria (RDOM): viene rimossa in diversi millenni (anche 16.000 
anni) ed il suo pool è stimato 630 Pg C; 
5) DOM ultra-refrattaria (URDOM): viene rimossa in circa 40.000 anni e il suo 
pool è stimato >12 Pg C; 
 
 
 
Figura 1.27: Le due maggiori classi di DOC in oceano: il DOC labile, non accumulato per il rapido 
turnover microbico, e il DOC recalcitrante, che funge da serbatoio di carbonio fino alla sua 
mineralizzazione o alla sua rimozione per altri processi. Il DOC recalcitrante è stato 
sottoclassificato in frazioni, definite in base al tempo di vita: semi-labile (SLDOC), semi-
refrafattario (SRDOC), refrattario (RDOC), e ultra-refrattario (URDOC). 
 
 
47 
 
 
 
Figura 1.28: Tassi di rimozione netti in specifiche masse d’acqua dell’oceano Atlantico, Pacifico e 
Indiano (■) e del mar Adriatico (+). I tassi sono rappresentati dalle medie delle concentrazioni 
di DOC impiegate nel determinare i tassi, mentre le barre di errore corrispondono alle 
deviazioni standard. I pool di DOC semi-labile (SLDOC), semi-refrattario (SRDOC), e 
refrattario (RDOC) si distinguono per i tassi relativi di rimozione. Adattato da Hansell et al., 
(2012). 
 
 
2.4 LO STUDIO DELLA  DOM 
La DOM può essere operativamente definita sia come la frazione di materia organica 
che passa attraverso filtri con porosità di 0.7 μm (tipo Whatman GF/F), sia come la frazione 
che passa attraverso filtri con porosità di 0.2 μm. Quest’ultimi a differenza dei primi, 
escludono quasi totalmente i batteri. 
LA DOM è un continuum complesso ed eterogeneo di molecole con differenti 
solubilità e reattività. La conoscenza della sua composizione molecolare è ad oggi limitata (< 
10%). La bassa concentrazione della DOM (in media 1 mg/L in superficie e 0.5 mg/L in zone 
profonde) in acqua di mare (sale circa 35 g/L) è il principale ostacolo alla sua 
caratterizzazione chimica (Rand et al., 1995). La DOM necessita infatti di essere concentrata 
e privata del sale prima di procedere alle analisi chimiche. Questo unito alla grande 
eterogeneità delle molecole presenti nel suo pool (ampi range di pesi molecolari e gradi di 
idrofobicità) fa si che le tecniche ad oggi disponibili siano in grado di concentrarne soltanto il 
10-30 %.  
La concentrazione della DOM viene determinata misurando la concentrazione del 
DOC. Durante la fine degli anni '80 e primi anni '90, ci furono molte controversie a proposito 
delle tecniche utilizzate. La combustione ad alta temperatura (HTC), metodo introdotto da 
Sugimura & Suzuki (1988), ha portato a diatribe dovute alle notevoli incongruenze tra queste 
misure e le stime ottenute in precedenza con il metodo convenzionale basato sull'ossidazione 
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chimica per via umida (OMD, Menzel & Vaccaro, 1964). Tuttavia, dopo il 1993, i valori DOC 
ottenuti dal metodo HTC nella fase iniziale sono stati ritratti (Suzuki, 1993) ed il metodo HTC 
è stato rivalutato e migliorato, diventando altamente preciso ed accurato, adatto alle misure di 
DOC marino (Sharp, 1997). L'accuratezza delle misure di DOC è stata ulteriormente 
incrementata grazie alla distribuzione a livello internazionale di materiali di riferimento 
certificati (CRM, ovvero acque di mare profondo a basso contenuto di Carbonio). Attraverso 
il loro utilizzo è possibile, oggi, confrontare correttamente valori di DOC misurati in 
laboratori diversi.  
Un metodo per ottenere informazioni qualitative sulla DOM senza ricorrere alla sua 
concentrazione e separazione, invece,  sfrutta le proprietà ottiche (assorbimento e 
fluorescenza) della sua frazione cromoforica, la CDOM. Queste si sono rivelate utili per 
dedurne la natura. Secondo recenti stime nelle regioni oceaniche la CDOM può rappresentare 
dal 20 al 70% del DOC, con i valori maggiori nelle regioni costiere dove l’input fluviale è 
significativo. Attraverso analisi spettroscopiche è possibile ottenere informazioni con volumi 
ridotti di campione. Tuttavia i composti responsabili dei segnali di assorbimento e 
fluorescenza rimangono per lo più sconosciuti non essendo frutto di una semplice somma dei 
singoli segnali dei composti otticamente attivi presenti, bensì della loro interazione (Del 
Vecchio & Blough, 2004). 
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3. LA CDOM 
 
La CDOM, conosciuta storicamente come “sostanza gialla”, è definita come la 
componente della DOM in grado di assorbire luce alle lunghezze d’onda del visibile e 
dell’ultravioletto (UV) e di riemetterne parte sotto forma di fluorescenza. La composizione 
chimica, l’origine e la dinamica della CDOM in mare sono ancora poco conosciute. La 
distribuzione della CDOM è il risultato dell’equilibrio tra le diverse sorgenti e sinks riportate 
in figura 1.29. 
 
 
Figure 1.29: Schema del ciclo della CDOM in mare (Pomeroy e Wiebe, 1988). 
 
 
3.1 Sorgenti 
Le principali fonti nelle zone costiere sono rappresentate dai fiumi e dalle acque 
sotterranee che contengono (i) CDOM d’origine terrestre, (ii) composti fluorescenti 
antropogenici provenienti da scarichi urbani, agricoli ed industriali e (iii) CDOM derivante 
dal plancton presente nei corsi d’acqua. Nelle aree costiere, maggiormente influenzate 
dall’apporto fluviale, è stato osservato che il mixing rappresenta il principale fattore di 
controllo della distribuzione della CDOM; la sua distribuzione infatti risulta essere 
negativamente correlata con la salinità. Nelle aree di mare aperto, al contrario, la principale 
sorgente di CDOM è la produzione in situ. Le sorgenti di carbonio organico in mare aperto 
sono il fitoplancton e i processi che rilasciano o riciclano il contenuto delle cellule 
fitoplanctoniche, come lo sloppy feeding effettuato dai grazers, la lisi virale sia di fitoplancton 
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che di batteri, l’escrezione di metaboliti batterici e zooplanctonici, così come l’essudazione di 
muco ed altre secrezioni extracellulari. Numerosi studi sulla produzione di CDOM da parte 
dei gruppi trofici inferiori (produttori primari, grazers, virus e batteri) hanno dimostrato 
l’esistenza di una relazione positiva tra questa e la clorofilla. 
 
3.2 Sinks 
Il photobleaching è il processo dominante di rimozione della CDOM nelle acque 
naturali. La distruzione di CDOM per esposizione ai raggi solari rilascia DIC, composti usati 
dagli organismi per la loro crescita, così come composti azotati e metalli in tracce. Anche 
l’attività microbica, nonostante rappresenti una possibile sorgente, può fungere da sink 
(Stedmon & Markager, 2005) (Fig. 1.29). 
 
3.3 Proprietà ottiche 
Date le sue caratteristiche spettrali la CDOM risulta un parametro utile negli studi 
biologici poiché controlla largamente la penetrazione delle radiazioni fotosinteticamente 
attive nella colonna d’acqua, influenzando la produttività delle diverse aree. Essa, inoltre, può 
essere utilizzata nello studio della circolazione oceanica superficiale in zone di upwelling ed 
eddies, e come tracciante degli input fluviali potenzialmente contaminati da inquinanti. La 
discriminazione spettrale tra CDOM naturale ed antropogenica è stata esplorata studiando 
liquami umani, acque di scarto industriali e agricole, e distribuzione di PAH in fiumi ed 
estuari (Coble, 2007). 
 
3.3.1 ASSORBIMENTO 
L'assorbimento è la capacità di un materiale di assorbire l'energia dei fotoni associata 
alle radiazioni elettromagnetiche che si propagano al suo interno (Fig. 1.30).  
 
 
Figura 30: Diagramma di Jablonsky 
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Le strutture capaci di assorbire luce sono detti cromofori. Lo spettro di assorbimento 
risultante è caratterizzato da una intensità e da una particolare forma. L’intensità è un prodotto 
del coefficiente di assorbimento molare e della concentrazione del cromoforo, in accordo con 
la legge di Lambert-Beer. Le lunghezze d'onda delle radiazioni assorbite dipendono dalla 
transizione elettronica coinvolta e sono caratteristiche di una particolare sostanza. La presenza 
di donatori di elettroni negli anelli aromatici aumenta sia la lunghezza d’onda di assorbimento 
sia il coefficiente di assorbimento molare del cromoforo. In presenza di anelli aromatici più 
complessi la lunghezza d’onda del massimo di assorbimento aumenta. 
I fotoni emessi alle lunghezze d’onda del visibile e degli UV (rispettivamente 200-
400nm e 400-800nm) hanno energia sufficiente a promuovere il passaggio degli elettroni 
presenti nella materia organica a livelli energetici superiori rispetto allo stato fondamentale. 
La CDOM ha uno spettro di assorbimento che aumenta esponenzialmente spostandoci verso 
le lunghezze d’onda minori, senza picchi distinguibili (Fig. 1.31). Questa caratteristica è 
riconducibile alla complessa miscela di molecole presenti al suo interno. Ciò può essere 
spiegato considerando lo spettro della CDOM come la somma di numerosi spettri sovrapposti 
appartenenti ad altrettanti cromofori. Una teoria alternativa propone che la mancanza di picchi 
ben definiti negli spettri sia dovuta alle interazioni intramolecolari tra un numero limitato di 
fluorofori (Ma et al., 2010). 
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Figura 1.31: (a) Spettri di assorbimento della CDOM in campioni superficiali collezionati in diverse 
zone dell’Oceano Pacifico:  campione superficiale di una zona di upwelling (verde), campione 
superficiale di un gyre subtropicale (rosso), campione profondo (5200 m) (blu spesso). La 
linea blu sottile rappresenta lo spettro di assorbimento dell’acqua pura.(b) Gli stessi spettri in 
forma semi-logaritmica. Le linee grigie orizzontali indicano gli intervalli degli spettri utilizzati 
solitamente per ricavare gli Spettral Slope.  
 
Le proprietà di assorbimento della CDOM sono misurate tramite l’utilizzo di uno 
spettrofotometro che legge i segnali di assorbanza. I chimici marini, tuttavia, spesso 
esprimono il segnale con il coefficiente di assorbimento α dato da: α(λ)=2.303A(λ)/l, dove 
“A(λ)” è l'assorbanza priva di unità di misura, e “l” è la lunghezza in metri della cuvetta 
utilizzata per le misure. Lo spettro di assorbimento della CDOM può essere rappresentato 
usando il seguente modello esponenziale:  
α(λ) = α (λ0) e 
–s(λ– λ0),  
dove “λ0” rappresenta la lunghezza d’onda di riferimento (Twardowski et al., 2004) ed S lo 
Spettral Slope. Quest’ultimo parametro da indicazioni sulla ripidità dello spettro di 
assorbimento, che aumenta a lunghezze d’onda minori.  
S, fornisce informazioni su eventuali cambiamenti nella proprietà molecolari (peso 
molecolare, grado di aromaticità) della CDOM. I valori di S variano in base ai range di 
lunghezze d’onda scelti per il calcolo, quelli maggiormente utilizzati sono 275-295 nm e 350-
400 nm. 
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3.3.2 FLUORESCENZA 
 
In alcune molecole, la transizione dal più basso dei livelli vibrazionali dello stato 
eccitato allo stato fondamentale è abbastanza lenta da permettere l’emissione di luce sotto 
forma di fluorescenza. Si tratta di un fenomeno che avviene nell'ordine di 10-11/10-7 secondi. 
La struttura molecolare influenza sia l’intensità con cui le molecole fluorescono, sia la 
lunghezza d’onda alla quale ciò avviene (Schulman, 1985). Le molecole aromatiche, più 
rigide, hanno meno gradi di libertà rotazionali e vibrazionali e quindi una probabilità 
maggiore di emettere fluorescenza  rispetto alle molecole alifatiche e alicicliche. Inoltre 
composti più aromatici e presumibilmente di peso molecolare maggiore presentano massimi 
di eccitazione-emissione a lunghezze d’onda maggiori. Solo una parte della CDOM è 
fluorescente. 
 
 
Figura 3.32. EEM di un campione di a) mare aperto e di b) fiume con indicati i picchi attribuibili a 
diversi composti (A composti umici di origine terrestre; C: composti fulvici di origin: terrestre; 
M: composti fulvici di origine marina; T: composti proteici) (Kowalczuk et al., 2005). 
 
Otto tipi di picchi di fluorescenza sono stati individuati in acque naturali e tra questi i 
più comuni sono quelli definiti protein-like e humic-like (Fig. 1.32). La fluorescenza protein-
like è così chiamata perché simile a quella di tre amminoacidi fluorescenti presenti nelle 
proteine: Triptofano, Tirosina, Fenilalanina (Determann et al., 1998). Questi tre amminoacidi 
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emettono rispettivamente nei range 275-350 nm, 275-300 nm, 255-<300 nm. La fluorescenza 
humic-like è invece caratterizzata da ampie emissioni tra i 400 e i 600 nm. Il termine humic-
like si riferisce al fatto che fluorescenze simili sono state originariamente individuate in 
materiale organico terrestre. 
La fluorescenza è più sensibile rispetto all’assorbimento e sia gli spettri d’eccitazione 
che di emissione forniscono più informazioni sulla presenza di diversi gruppi di fluorofori. 
Benché la fluorescenza dia informazioni solo su una frazione relativamente piccola della 
DOM, è largamente utilizzata poiché è una misura semplice, poco costosa e sensibile; sono 
inoltre sufficienti un volume ridotto e una preparazione semplice (filtrazione) del campione. 
La fluorescenza permette, dunque, la generazione di ampi database in periodi di tempo 
relativamente brevi, ideali per studi temporali e spaziali su larga scala. I principali strumenti 
usati per lo studio della fluorescenza della CDOM sono le matrici di eccitazione ed emissione 
(EEMs), ottenute misurando una serie di spettri di emissione acquisiti a varie lunghezze 
d’onda di eccitazione. Esse si presentano come grafici tridimesionali con le intensità di 
fluorescenza riportate sull’asse z, in ascissa le lunghezze d’onda di eccitazione e in ordinata 
quella di emissione come riportato in figura 1.33 (Stedmon et al., 2003).  
 
Figura 1.33. Esempio di come una matrice di eccitazione ed emissione (EEM) di un fluoroforo è il 
prodotto dei suoi spettri di eccitazione ed emissione (Z1 = b1c1
T) 
 
La spettroscopia attraverso EEMs, affiancata ad analisi statistiche quali l’analisi 
fattoriale parallela (PARAFAC), permette una descrizione qualitativa dei diversi  gruppi di 
fluorofori presenti. La PARAFAC infatti è uno strumento statistico che scompone i segnali di 
fluorescenza complessi in segnali singoli individuando gruppi di composti caratterizzati da 
specifiche lunghezze d’onda di eccitazione ed emissione. In sintesi dunque la combinazione 
EEMs-PARAFAC fornisce informazioni su: 
 la presenza di diversi tipi di cromofori 
 i cambiamenti nelle proprietà ottiche della CDOM, causate dalla 
fotodegradazione o dalla trasformazione batterica 
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 le principali fonti di CDOM 
 una stima indiretta del suo peso molecolare e grado aromaticità. 
 La spettroscopia attraverso EEMs, affiancata ad analisi statistiche quali l’analisi 
fattoriale parallela (PARAFAC), permette di discriminare i tipi di fluorofori presenti 
associando i diversi picchi di eccitazione-emissione a differenti classi di composti.  
 
 
 
3.4 RELAZIONI DOC-CDOM 
 
Essendo la CDOM una frazione di DOC, molti studi hanno valutato la possibilità di 
usare le misure delle proprietà ottiche della CDOM per stimare le concentrazioni di DOC. La 
letteratura riporta correlazioni positive tra DOC e CDOM solo in aree dove il mixing tra fiumi 
e mare controlla la distribuzione di entrambe. In mare aperto, al contrario, non è generalmente 
osservata nessuna relazione. I fattori che influenzano la composizione della CDOM (presenza 
di mixing, ossidazione fotochimica, degradazione microbica) non hanno evidentemente 
sempre gli stessi impatti sul DOC. I profili verticali mostrano alte concentrazioni di DOC in 
superficie, specialmente durante i periodi di alta produttività. Le concentrazioni di CDOM 
possono essere alte in superficie in seguito ad un interruzione di produttività, ma nella 
maggior parte delle aree superficiali di mare aperto sono basse a causa del photobleaching. 
Al di sotto della zona eufotica l’assorbimento e la fluorescenza della CDOM 
generalmente aumentano, mentre la concentrazione del DOC diminusice. Per la mancanza di 
correlazioni, l’accostamento di misure di CDOM a misure di DOC risulta essere una via 
ottimale per ottenere un quadro completo sulla dinamica della DOM marina. 
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4. LA DOM NEL MAR MEDITERRANEO 
 
É interessante osservare che il range di concentrazione e la distribuzione verticale del 
DOC nel Mediterraneo sono simili a quelle osservate negli oceani. I valori di DOC sono 
compresi, in genere, tra 31 e 128 μM, mentre valori più alti di 128 μM sono stati osservati 
nelle aree costiere impattate dall’input fluviale (Golfo del Leone e Nord Adriatico) e nel mar 
di Marmara. La distribuzione del DOC nel bacino è fortemente influenzata dai processi fisici 
quali l’input terrestre, la circolazione delle masse d’acqua, l’attività di mesoscala, la 
stratificazione e la formazione di acqua profonda. In generale i profili verticali (Fig 17) 
mostrano le concentrazioni più alte nello strato rimescolato (57-101 μM), con una graduale 
diminuzione fino a raggiungere il minimo di 40-48 μM tra 200 e 500 m, nel core della LIW. 
Sotto i 500 m il DOC mostra valori quasi costanti (34-44 μM) con un lieve aumento in 
prossimità del fondo (35-60 μM) (Santinelli et al., 2015). Valori minori di 40 µM sono stati 
osservati nel Mediterraneo Orientale nel core dell’acqua di transizione (Seritti et al., 2013). 
Per quanto riguarda i valori superficiali, è stato osservato un aumento di DOC 
spostandosi dalla zona occidentale verso quella orientale del bacino, dove le concentrazioni 
superano i 65 μM (Pujo-Pay et al., 2011, Santinelli et al., 2013). Le concentrazioni più basse 
si trovano in corrispondenza delle aree più fredde, dove la colonna d’acqua è completamente 
rimescolata durante l’inverno o in presenza di vortici ciclonici. Negli strati intermedi i valori 
di DOC decrescono da est verso ovest seguendo il percorso della LIW. Nel sito di formazione 
di quest’acqua sono stati osservati valori di 64-67 μM, che si riducono a 41-45 μM nel canale 
di Sicilia (Santinell et al., 2010). Tale diminuzione è attribuibile alla mineralizzazione 
microbica, confermata dalla buona relazione tra DOC e AOU (Apparent Oxygen Utilization, 
AOU = O2 saturazione - O2 misurato). E’ stato stimato che lungo la via percorsa dalla LIW tra il suo 
punto di formazione e il canale di Sicilia, il 38-49% del consumo d’ossigeno è dovuto alla 
mineralizzazione del DOC (Santinelli et al., 2010). Ciò avviene dunque con un tasso pari a 
2.2-2.3 μM DOC all’anno, valore più elevato di quello registrato in oceano. Nel Nord 
Atlantico, ad esempio, Carlson et al. (2010) hanno stimato che la rimineralizzazione può 
spiegare al massimo il 14% del consumo di ossigeno nella NADW (North Atlantic Deep 
Water), percentuale che raggiunge il 34 % nella Pacific Deep Water (Doval & Hansell, 2000). 
Nelle acque mediterranee profonde e in quelle di fondo si registrano valori altamente 
variabili di DOC con minimi nel Tirreno e nello Ionio paragonabili a quelli misurati nelle 
acque profonde degli oceani, nonostante queste ultime abbiano tempi di vita nettamente 
maggiori (16000 anni negli oceani; 126 anni l’EMDW; 10-20 anni la WMDW) (Schlitzer et 
al., 1991, Hansell., 2013) e valori elevati nelle zone di formazione di acqua profonda (Sud 
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Adriatico, Ionio e Golfo del Leone) come evidente dalla figura 1.34. Ciò è attribuibile alla 
giovane età di queste acque ed al fatto che ogni inverno si abbia l’input di acqua superficiale 
che trasporta verso il fondo una elevata frazione di DOC semi-labile.  
 
 
 
 
Figura 1.34: Distribuzione del DOC e dell’ossigeno in acque di fondo ottenuta da campagne 
oceanografiche svoltesi nel periodo 2001-2008 (Santinelli 2015). Alte concentrazioni di DOC 
si osservano nel mar Adriatico e nel Golfo del Leone per eventi anomali di formazione di 
acqua profonda (Santinelli et al., 2010, Santinelli et al., 2013). 
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4.1 LA DOM NEL MAR ADRIATICO 
Il DOC nel Nord Adriatico rappresenta l’80-90% del carbonio organico totale disciolto 
(TOC). La sua concentrazione mostra una notevole variabilità interannuale (Pettine et al., 
2001, Giani et al., 2005, De Vittor et al., 2008). Analisi pluriennali hanno evidenziato una 
marcata stagionalità, simile a quella osservata in regioni temperate oceaniche (Hansell, 2002), 
con minimi in inverno (52-58 μM) e massimi in estate (59-166 μM) ed autunno (~ 65μM). I 
principali fattori che ne causano l’accumulo durante l’estate sono la stratificazione della 
colonna d’acqua (evidente nella figura 1.35), la circolazione termoalina, la sincronizzazione 
ed intensità della produzione primaria e della bacterial carbon demand (Giani et al., 2012). 
Il DOC nella zona occidentale del nord Adriatico può, inoltre, variare 
significativamente durante l’anno per l’input di acqua dolce ricca di materiale organico e 
nutrienti proveniente dal Po, uno dei principali fiumi del Mediterraneo (Pettine et al., 1999; 
Giani et al., 2005). Il DOC rappresenta, infatti, la maggior frazione (60%) di materiale 
organico trasportato da un fiume (Spitz and Ittekkot, 1991), mentre il fitoplancton e l’attività 
batterica, abbondanti nelle regioni da esso influenzate, sono un importante sorgente di DOC 
autoctono. In queste zone, in anni diversi, è stato osservato un aumento stagionale di DOC 
dall’inverno alla primavera. In particolare alti valori di DOC sono stati registrati nel 2000 e 
nel 2002 in periodi precedenti ad eventi di mucillagini, soprattutto negli strati più superficiali 
e in acque a bassa salinità (Giani et al., 2005, Cassin et al., 2008, Precali et al., 2005). 
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Figura 1.35. Distribuzione verticale del DOC nel sud Adriatico durante 6 diverse campagne 
oceanografiche (Santinelli et al., 2013). É ben evidente l’accumulo di DOC in superficie 
dovuto alla stratificazione, e i valori omogenei lungo la colonna d’acqua in inverno, quando il 
mixing verticale è intenso  
 
Per quanto riguarda la zona centrale e meridionale dell’Adriatico, più profonda, il 
DOC mostra in generale valori altamente variabili (50-80μM) nello strato superficiale (0-
100m), una decrescita fino a valori di 42-48 μM a 300-500m e concentrazioni tra 50 e 60 μM 
nelle acque profonde (Fig. 1.35). In genere i valori più alti sono osservati dopo l’estate nello 
strato rimescolato (<50 m) quando la colonna d’acqua è ben stratificata. Al contrario, in 
inverno, quando la colonna d’acqua è rimescolata, i valori sono più omogenei fino ai 200 m, 
senza accumulo nello strato superficiale. Per quanto riguarda le acque intermedie, il DOC 
60 
 
mostra in tutti i periodi un minimo nel core della LIW, riconoscibile dal massimo di salinità e 
dal minimo di ossigeno. Negli strati profondi, il DOC subisce un aumento qualora acque 
giovani, recentemente ventilate, sostituiscano quelle di vecchia formazione. La formazione di 
acque profonde in Adriatico, infatti, esporta una quantità di DOC particolarmente elevato 
(0.85-1.19x1012g C anno-1, Santinelli et al., 2013). Tali eventi possono spiegare valori 
eccezionalmente alti di DOC (>60 μM) misurati in profondità nell’aprile 2002 sia nel sud 
Adriatico che nello Ionio. Attraverso campagne oceanografiche ripetute nel corso degli anni è 
stato possibile stimare un tasso di mineralizzazione sul fondo della Fossa Sud Adriatica di 
14.4 μM anno-1 (Santinelli et al., 2010). Queste acque contengono dunque alte percentuali di 
DOC semi-labile (20-30%) che rappresenta un’importante risorsa energetica per l’ecosistema 
profondo (Fig. 1.36).   
 
 
Figura 1.36: Modello concettuale per la distribuzione delle frazioni di DOC labile (verde), semi-labile 
(giallo), semi-refrattario (azzurro) e refrattario (blu) lungo la colonna d’acqua. Nella figura a è 
riportato il modello (Carlson, 2002) proposto per l’oceano e valido solo in alcune aree del mar 
Mediterraneo, mentre la figura b rappresenta il modello adattato a specifiche aree mediterranee 
interessate dalla formazione di acqua densa, in cui sono esportate in profondità elevate 
quantità di DOC semi-labile (Santinelli et al, 2010).  
 
Per quanto riguarda la frazione di DOM cromoforica si hanno pochissime 
informazioni e limitate alle zone influenzate dal fiume Po. Dall’unico studio effettuato, 
emerge che questa non è caratterizzata come il DOC da variazioni stagionali. Le sue 
caratteristiche spettroscopiche indicano una CDOM di natura qualitativa media costante negli 
anni; solo in zone influenzate dal Po, dopo piene rilevanti, come nel 2004, si è registrato un 
aumento del coefficiente di assorbimento ad essa correlato (Berto et al., 2010). 
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4.2 LA DOM NEL MAR IONIO 
Il mar Ionio, occupando una zona centrale del Mediterraneo, è influenzato sia dalle 
masse d’acqua provenienti dal Mediterraneo occidentale, sia da quelle provenienti dal bacino 
levantino e dal mar Adriatico. Come precedentemente riportato, la circolazione termoalina è 
complessa. Inoltre lo Ionio è una delle aree più influenzate dai cambiamenti nella circolazione 
termoalina conseguenti all’EMT e al BiOS. La variabilità stagionale ed annuale nella 
circolazione delle masse d’acqua presenti in questo bacino si riflette non solo sui valori di 
salinità e temperatura ma anche sulla distribuzione del DOC. La zona d’origine, l’età ed il 
percorso di una massa d’acqua hanno infatti un ruolo fondamentale nel determinare la 
concentrazione del DOC (Seritti et al., 2003; Santinelli et al., 2010). I valori massimi, 50-77 
μM sono stati osservati nella zona eufotica mentre le acque intermedie sono caratterizzate da 
valori di DOC tra 39 e 42 μM nella LIW e tra 54 e 62μM nella CIW (Fig. 1.37) (Seritti et al., 
2003).  
 
Figura 1.37: Da dati raccolti nel 1999 si evince che gli strati profondi presentano valori compresi tra 
31 e 36 μM nella TDW e 43 e 47 μM nella CDW. Nello Ionio centro-occidentale profondo i 
valori raggiungono massimi di 48 μM poiché l’EMDW è il risultato del mixing tra la vecchia 
EMDW e la nuova CDW (Seritti et al., 2003). Le alte concentrazioni nella CIW e nella CDW 
sono dovute al loro alto contenuto di DOC non ancora mineralizzato. 
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Per quanto riguarda la frazione di DOM cromoforica, i profili verticali di assorbimento 
e di Spectral Slope sono simili a quelli osservati in Oceano Atlantico e Pacifico con alto 
assorbimento e basso Spectral Slope a livello del DCM, nonostante l’ultra-oligotrofia del 
bacino (Figura. 1.38). Le proprietà ottiche della CDOM negli strati sub-superficiali 
presentano chiare differenze rispetto agli altri strati, probabilmente per l’effetto dei raggi UV 
che ne aumentano lo slope e ne diminuiscono l’assorbimento. Anche la CDOM trovata a 
livello del DCM è statisticamente differente rispetto agli strati inferiori, caratteristica che 
potrebbe essere associata alla produzione di CDOM semi-labile e/o refrattaria da parte del 
fitoplancton e delle comunità batteriche. Le differenze statistiche tra le proprietà ottiche degli 
strati inferiori ai 100 m sono minori. Lo Spectral Slope è, al contrario, simile lungo l’intera 
colonna d’acqua (Bracchini et al., 2010). Solo nei campioni di fondo lo slope risulta diverso 
rispetto agli altri strati, confermando l’ipotesi che a livello dei sedimenti marini venga 
prodotta DOM (Burdige, 2002, Burdige et al., 2004, Seritti et al., 1997, Bracchini et al.,2010) 
 
 
Figura 1.38. Profilo verticale delle concentrazioni delle frazioni del DOC nel Mar dei Sargassi 
(Hansell, 2013). 
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OBIETTIVI 
 
Il presente lavoro di tesi ha tre principali obiettivi:  
 
i) comprendere come la circolazione termoalina influenzi la distribuzione  del 
DOC e della CDOM nel mar Adriatico e nel mar Ionio con particolare attenzione al processo 
di formazione di acque profonde;  
ii) studiare l’impatto sul consumo di ossigeno dei processi di mineralizzazione del 
DOC trasportato in profondità durante i processi di formazione di acqua densa in Adriatico e 
dedurne i tassi di consumo. 
iii) esplorare il possibile utilizzo del DOC e delle proprietà ottiche (assorbimento e 
fluorescenza) della CDOM come traccianti di input terrestre e di inquinamento di origine 
antropica.  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
64 
 
 
 
 
MATERIALI E METODI 
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1. L’AREA DI STUDIO 
 
I campioni sono stati prelevati nel mar Ionio e nel mar Adriatico durante la campagna 
oceanografica multidisciplinare ADREX-2014, condotta  tra il 7 e il 20 Febbraio 2014 a bordo 
della Nave Oceanografica Explora, dell’Istituto Nazionale di Oceanografia e Geofisica 
Sperimentale (OGS). La campagna è stata svolta nell’ambito del progetto di ricerca europeo 
PERSEUS (Policy-oriented marine Environmental Research for the Southern EUropean 
Seas), che coinvolge oltre 300 ricercatori provenienti da 21 paesi. Il progetto, della durata di 4 
anni (2012-2015), ha come obiettivo principale lo studio e la previsione degli effetti che le 
attività antropiche, combinate con le pressioni naturali, avranno sul mar Mediterraneo e sul 
mar Nero, al fine di definire una gestione in grado di minimizzarne gli effetti negativi. Fine 
ultimo del progetto è sviluppare un quadro di riferimento per l'attuazione futura di politiche di 
adattamento e sistemi di gestione in grado di proteggere questo delicato ambiente. 
Sono state svolte diverse campagne oceanografiche nell’ambito di PERSEUS con lo 
scopo di valutare gli impatti su scala di bacino e sub-bacino (Fig. 2.1). I processi a cui è stata 
rivolta maggior attenzione sono i seguenti: 
 idrologia del bacino e bilancio idrico; 
 tempo di residenza delle masse d'acqua, trasporto e mixing dovuti alla 
circolazione generale e di meso-scala; 
 convezione a livello della piattaforma continentale e in mare aperto; 
 interazioni mare aperto-piattaforma continentale; 
 deposizioni atmosferiche, flussi di materiale e di contaminanti; 
 interazioni biochimiche, produttività, struttura del 'food'web'; 
 specie non-indigene (ad esempio migrazioni lessepsiana), meduse; 
 alimentazione / riproduzione / migrazioni inter-bacino dei pesci; 
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Figura 2.1: Mappa delle campagne oceanografiche svolte nell’ambito del progetto europeo PERSEUS 
(Policy-oriented marine Environmental Research for the Southern EUropean Seas ) 
 
In particolare la campagna ADREX ha avuto come obiettivo principale lo studio del 
ruolo del sistema Adriatico-Ionio:  
 nella trasmissione delle pressioni antropiche nel Mediterraneo orientale, 
attraverso l'acqua densa adriatica (AdDW) la formazione e la diffusione; 
 nel guidare la variabilità naturale della zona attraverso il meccanismo del BiOS 
A tal fine è stata definita la strategia di campionamento che ha previsto la scelta di 5 
transetti est-ovest, nel mar Adriatico e Ionio (Fig. 2.2). 
 
 
 
Figura 2.2: Area di studio e siti di campionamento della campagna oceanografica Adrex. 
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2. PRELIEVO E TRATTAMENTO DEI CAMPIONI 
 
Il campionamento è stato effettuato con un sistema CTD-rosette, costituito da un 
campionatore “General Oceanics” dotato di 24 bottiglie Niskin da 10 litri ciascuna e da sonde 
multiparametriche CTD SBE 911 plus (Fig. 2.3). Durante la discesa della strumentazione, 
calata ad una velocità di 1 m/s, sono stati misurati diversi parametri quali pressione 
idrostatica, temperatura, conducibilità, ossigeno disciolto, trasmissione della luce e 
fluorescenza della clorofilla a. I profili di questi parametri sono stati inseriti in questo studio 
grazie alla gentile concessione dall’OGS di Trieste, e sono stati utilizzati per la scelta delle 
profondità di campionamento effettuato durante la fase di risalita del sistema CTD-rosette. 
 
 
 
Figura 2.3: Sistema CTD-rosette, costituito da un campionatore “General Oceanics” dotato di 24 
bottiglie Niskin da 10 litri ciascuna e da sonde multiparametriche CTD SBE 911 plus. 
 
 
Per rimuovere il particolato e i microrganismi, che potrebbero determinare un 
cambiamento nella concentrazione e/o nelle proprietà spettroscopiche della DOM, i campioni 
sono stati filtrati immediatamente dopo il campionamento con filtri in Nylon di 0.2 µm (Fig. 
2.4). I filtri sono stati precedentemente avvinati con 100 ml di campione, al fine di evitare la 
contaminazione.  Il filtrato è stato raccolto e congelato a -20 °C in due bottigliette da 60 ml di 
policarbonato (Nalgene),  condizionate con acqua di mare aperto e avvinate tre volte con il 
68 
 
campione prima della sua raccolta.   In totale sono stati raccolti 344 campioni per le misure di 
DOC e 297 campioni per le misure di CDOM. 
 
 
Figura 2.4: Apparati di filtrazione. 
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3. ANALISI DEI CAMPIONI 
 
3.1 CONCENTRAZIONE DEL DOC 
 
Il DOC è stato determinato attraverso ossidazione catalitica ad alta temperatura 
(HTCO) utilizzando uno Shimadzu Mod. TOC-VCSN (Fig. 2.5). La tecnica, proposta da 
Sugimura e Suzuki (1988) prevede l’ossidazione a CO2 dei composti organici presenti nel 
campione.  
 
Figura 2.5: Shimadzu Mod. TOC-VCSN: parte esterna (sinistra); parte interna (destra) 
 
Prima della misura, i campioni sono stati acidificati con HCl superpure 2N , e fatti 
gorgogliare per 3 minuti con un flusso continuo di aria ultrapura (velocità di flusso di 150 
ml/min). Questa procedura ha il fine di rimuovere il carbonio inorganico disciolto presente nel 
campione.). 150 µl del campione, sono stati iniettati nel tubo di combustione in quarzo 
(impaccato con un catalizzatore di platino), in cui si raggiunge una temperatura  di ≈680°C. 
La CO2, prodotta dall’ossidazione del DOC, viene quindi misurata mediante un rilevatore  
infrarosso non dispersivo, che  fornisce un segnale proporzionale alla concentrazione della 
CO2 presente nel gas di trasporto. La risposta strumentale ad ogni iniezione è visualizzata 
sotto forma di un picco la cui area sottesa è proporzionale alla concentrazione di DOC. Le 
iniezioni sono state ripetute 3- 5 volte per campione e il risultato è stato ritenuto accettabile 
nel caso di un coefficiente di variabilità tra le misure inferiore all’1%. 
La conversione del segnale della CO2 prodotta dal campione a micromoli di carbonio 
per litro (µM) è stata effettuata attraverso una retta di calibrazione eseguita mediante l’uso di 
una soluzione standard di ftalato di potassio (C8H5KO4, KHP) a 4 diverse concentrazioni. Il 
bianco del sistema è stato misurato ogni giorno all’inizio e alla fine della analisi utilizzando 
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acqua a basso contenuto di carbonio. (≈ 2-3 µmol C l-1). La concentrazione di DOC è stata 
calcolata come riportato da Thomas et al .,(1995) utilizzando l’equazione: 
 
DOC (µmol C l-1)= 
𝑎𝑟𝑒𝑎 𝑐𝑎𝑚𝑝𝑖𝑜𝑛𝑒−𝑎𝑟𝑒𝑎 𝑑𝑒𝑙 𝑏𝑖𝑎𝑛𝑐𝑜 
𝑝𝑒𝑛𝑑𝑒𝑛𝑧𝑎 𝑑𝑒𝑙𝑙𝑎 𝑟𝑒𝑡𝑡𝑎 𝑑𝑖 𝑐𝑎𝑙𝑖𝑏𝑟𝑎𝑧𝑖𝑜𝑛𝑒
  
 
L’accuratezza delle misure è stata valutata tramite l’analisi giornaliera di campioni di 
acqua di mare di riferimento a concentrazione nota (CRM: Certified Reference Material; 
Batch 13; valore nominale 41-44; valore misurato 42.4±1.09 µM, n=76) gentilmente forniti 
dal Prof. D.A. Hansell, dell’University of Miami (Hansell et al., 2005). 
 
 
 
3.2 FLUORESCENZA DELLA CLOROFILLA-a 
 
I dati di clorofilla sono stati misurati con la sonda fluorimetrica SEA-TECH montata 
sul sistema CTD-Rosetta. Tale sonda misura l’intensità di fluorescenza della clorofilla-a 
presente nella colonna d’acqua usando come lunghezza d’onda di eccitazione 425 nm e 
registrando l’emissione a 685 nm. 
I dati non sono stati calibrati, quindi sono riportati come unità di fluorescenza relativa. 
Assumendo che non ci sia stato nessun drift nello strumento, i dati di fluorescenza sono 
utilizzati per avere un’informazione sulla biomassa del fitoplancton e per individuare la 
profondità del deep chlorophyll maximum (DCM). 
 
3.3. L’ASSORBIMENTO DELLA CDOM 
 
Le misure di assorbimento sono state effettuate con uno spettrofotometro UV-visibile 
Jasco Model V-550 (Fig. 2.6), dotato delle seguenti caratteristiche: 
 risoluzione di 0.1 nm accuratezza e ripetibilità della lunghezza d’onda rispettivamente 
di ± 0.3 nm e ± 0.1 nm  
 accuratezza e precisione fotometriche rispettivamente di ± 0.002 Abs e ± 0.001 Abs. 
 La cuvetta di quarzo utilizzata, con cammino ottico di 0.1 m, è stata pretrattata con 
acido orto-fosforico (H3PO4) al 50% e sciacquata con acqua “Milli-Q grade”; la stessa è stata 
poi avvinata tre volte con il campione filtrato prima di ogni misura.  
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Figura 2.6: Spettrofotometro UV-visibile Jasco Model V-550. 
 
Ad ogni accensione dello spettrofotometro è stata effettuata la misura della linea di 
base (baseline) per adattare lo strumento alle condizioni ambientali; misura utilizzata 
automaticamente dal sistema di acquisizione per correggere l’intensità della luce misurata 
successivamente alla fase di calibrazione. 
Gli spettri di assorbimento sono stati acquisiti da 230 a 800 nm, con una risoluzione 
spettrale di 0.5 nm e una velocità di scansione di 1000 nm/min. L’apertura della finestra del 
monocromatore è stata settata a 1 nm. 
I campioni sono stati portati a temperatura ambiente prima di effettuare le misure. Allo 
spettro di assorbimento di ciascun campione è stato sottratto lo spettro d’assorbimento di 
acqua Milli Q-grade, misurato in precedenza.  
I dati, registrati come trasmittanza ( T = I / I0 ) ed espressi come assorbanza (Aλ = log 
1/T), sono stati convertiti in coefficienti di assorbimento (αλ, m
-1) in accordo con l’equazione : 
αλ = 2.303 Aλ / l  
dove l = cammino ottico in metri e 2.303 fattore di conversione da log10 a ln. 
In particolare sono stati calcolati i coefficienti di assorbimento a 280 nm (a280) e a 355 
nm (a355), lunghezze d’onda a cui soprattutto assorbono rispettivamente le sostanze di tipo 
proteico e umico.  
L’inclinazione degli spettri, espressa dal coefficiente spettrale (Spectral slope, S), è 
stata calcolata tra 275-295 nm (S275-295) e tra 350-400 nm (S350-400) secondo la relazione: 
αλ = αλ0 e
–S(λ-λ0) 
dove a(λ) e a(λ0) rappresentano rispettivamente i coefficienti di assorbimento alla 
lunghezza d'onda λ e λ0, mentre S indica lo “Specral Slope”, parametro che indica quanto 
velocemente l’assorbimento diminuisce all’aumentare di λ.  
L’indice cromoforico SUVA254, espresso in L mg
-1 m-1 è stato ricavato dividendo 
l’assorbimento a 254 nm per la concentrazione di DOC normalizzato. 
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3.4. LA FLUORESCENZA DELLA CDOM 
 
Le misure di fluorescenza sono state effettuate con lo spettrofluorimetro Aqualog 
Horiba Jobin Yvon, Dual FL (Fig. 2.7). 
 
 
Figura 2.7: Spettrofluorimetro Aqualog Horiba Jobin Yvon, Dual FL 
 
Tale strumento è ottimizzato per le misure di CDOM, in quanto caratterizzato dalla 
presenza di una CCD (charge-coupled device) che consente un’elevata velocità di 
acquisizione del segnale e una riduzione del fotobleaching. Le caratteristiche della lampada 
migliorano le sensibilità dei dati acquisiti a basse lunghezze d’onda di eccitazione (250-350 
nm), facilitando l’identificazione della fluorescenza di tipo proteico.  
Per le misure è stata usata una cuvetta di quarzo con base di 1 cm2, pretrattata con 
acido orto-fosforico al 50%, sciacquata con acqua “Milli-Q grade” ed avvinata tre volte con il 
campione prima di ogni misura. 
Le matrici di emissione-eccitazione (EEM) sono state misurate variando la lunghezza 
d’onda di eccitazione tra 250-450 nm (con un passo di 5 nm) e registrando le emissioni tra 
212 e 620 nm (con passo di 3.27 nm). Il tempo di integrazione era di 5 ms e la risoluzione di 8 
pixel.  
Il segnale dei diversi fluorofori è tuttavia mascherato sia dalla banda Rayleigh che 
dalla banda Raman. Entrambe sono state eliminate sia tramite la sottrazione della EEM di 
acqua “Milli-Q grade” sia attraverso un interpolazione cubica monotonica che permette di 
conservarne la forma. L’intensità di fluorescenza è riportata in Unità di Raman (R.U.), e 
dunque è stata normalizzata dividendo le intensità di fluorescenza per la banda Raman 
dell’acqua “Milli-Q grade” eccitata a 350 nm.  
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L’intensità di fluorescenza è stata normalizzata utilizzando l’area della banda Raman 
dell’acqua “Milli Q-grade” eccitata a 350 nm (emissione= 381-429 nm). Essa è dunque 
riportata in Unità di Raman (R.U.). 
 
3.5 ELABORAZIONE DATI: l’analisi fattoriale parallela (PARAFAC) 
 
Le EEM sono state elaborate attraverso un programma sviluppato appositamente da 
Dario Omanovic, PhD, Center for Marine and Environmental Research, Ruder Boskovic 
Institute, Zagreb, Croatia. Sono poi state analizzate tramite l’analisi fattoriale parallela 
(PARAFAC), servendosi del toolbox DOMFluor per Matlab (Stedmon e Bro, 2008), per 
facilitare l’identificazione di segnali indipendenti, chiamatati “componenti”. La PARAFAC è 
un metodo multi-way a tre o più vettori, che decompone le matrici di dati in un set di termini 
trilineari più i residui.  
𝑥𝑖𝑗𝑘 = ∑ 𝑎𝑖𝑓 𝑏𝑗𝑓
𝐹
𝑓=1 𝑐𝑘𝑓 + 𝑒𝑖𝑗𝑘      
con I=1,…I; j=1,…J; k=1,…K 
 
Dove  
xijk = intensità della fluorescenza per l’i-esimo campione alla lunghezza d’onda di 
emissione j e di eccitazione K; 
aif = parametro direttamente proporzionale alla concentrazione dell’f-esimo 
componente del campione i; 
bif = stima dello spettro di emissione dell’f-esimo componente; 
cfk = parametro direttamente proporzionale al coefficiente di assorbimento specifico 
alla lunghezza d’onda di eccitazione k; 
F= numero di componenti del modello 
eijk = matrice residua, rappresenta la variabilità non inclusa nel modello 
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Figura 2.8: Dataset di EEM decomposto in cinque componenti PARAFAC (Murphy et al., 2013) 
 
In altre parole la PARAFAC è un’analisi statistica che consente di scindere il segnale 
complesso di una EEM in segnali semplici (componenti), ognuno attribuibile ad un gruppo di 
fluorofori con caratteristiche spettrali simili alla proteine, agli acidi umici e fulvici o agli IPA. 
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1. IDENTIFICAZIONE DELLE COMPONENTI DELLA 
CDOM 
 
L’applicazione della PARAFAC alle EEMs analizzate in questo studio ha consentito di 
validare un modello a cinque componenti che rappresentano altrettanti gruppi di fluorofori. Il 
confronto delle loro caratteristiche spettrali con quelle delle componenti riportate in letteratura 
per diverse zone dell’oceano (Tabella 3.1) e con gli spettri di eccitazione ed emissione di acidi 
umici e proteine commerciali ha permesso la loro identificazione.  
 
Componente 
 
Questo 
studio 
ex/em 
Coble 
(1996) 
Stedmon 
(2005) 
Murphy 
et al. 
(2008) 
Yamashita 
et al. (2010) 
Tedetti et 
al., 
(2012) 
Ferretto 
et al., 
(2014) 
Marine 
Humic-like 
C1 
308/402 
Picco M 
312/380-
420 
  
C4 
265-370/464 
C4 
280/386 
 
Humic-like 
C2 
262/342-
450 
Picco A 
260/ 
380-460 
 
C6 
<250-
320/400 
P1 
<260-
31/414 
C1 
250-320/422 
C4 
235-
340/310 
C5 
255-
365/474 
 
IPA 
(Fluorene) 
C3 
293-357/ 
506 
     
220/234 
275/334 
Humic-like 
C4 
293-
357/506 
 
Picco C 
350/ 
420-480 
C3 
<250-305/ 
410 
C6 
<250-
320/400 
P1 
<260-
310/414 
C1 
250-320/422 
C4 
235-
340/310 
C5 
255-
365/474 
 
Protein-like/ 
Tryptofan-
like 
C5 
280/355 
Picco T 
275/340 
C7 
280/344 
P6 
275/ 
318 
P7 
280/ 
342 
C5 
280/334 
C2 
230-
270/346 
 
 
Tabella 3.1. Confronto tra le componenti individuate in questo studio r quelle riportate in letteratura. 
 
La componente 1 (C1), la più rappresentata, è caratterizzata da un massimo di 
eccitazione alla lunghezza d’onda di 308 nm e da un massimo di emissione a 402 nm (Fig 
3.1). In letteratura sostanze con picchi di eccitazione compresi tra 310-320 nm e di emissione 
compresi tra 380-420 nm sono state definite “marine humic like”. Si tratta della componente 
identificata con la lettera M in Coble 1996 e denominata β in Parlanti et al.,. 2000. Questo 
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gruppo di fluorofori potrebbe essere il risultato di rielaborazione microbica di sostanze 
organiche (Stedmon & Markager, 2005; Kowalcuzuk et al., 2009).  
 
 
 
Figura 3.1: Spettri di eccitazione (nero) ed emissione (rosso) delle cinque componenti individuate nel 
presente studio. 
 
 
La componente due (C2) presenta due massimi di eccitazione uno a 262 nm e l’altro a 
342 nm e un massimo di emissione a 450 nm (Fig. 3.2). Come si può osservare dalla figura il 
suo spettro di emissione mostra una buona corrispondenza con quello del Pony Lake Fulvic 
Acid (FA) (1R109F). Quest’ultimo è un acido fulvico di riferimento microbiologicamente 
derivato, proveniente da un ecosistema acquatico microbiologicamente puro (International 
humic substances society; http://www.humicsubstances.org/). In letteratura le componenti con 
un simile picco di eccitazione/emissione (380-480nm) sono state denominate “terrestrial 
humic-like” e attribuite a sostanze di probabile origine terrestre. L’ipotesi sulla loro origine è 
tuttavia incerta seppur confermata dal loro ritrovamento in aree costiere soggette a forte 
impatto fluviale (Stedmon&Markager, 2005). 
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Figura 3.2: Spettri di eccitazione (nero) ed emissione (rosso) delle cinque componenti individuate nel 
presente studio. 
 
 
La componente tre (C3) è caratterizzata da un massimo di eccitazione a 250 nm e da 
un massimo di emissione a 316 nm (Fig. 3.3). Quest’ultimo è simile al picco di emissione del 
fluorene in acqua, un idrocarburo policiclico aromatico (IPA o PAH nell’acronimo inglese) 
naturalmente presente nel carbon fossile e nel petrolio. Gli IPA sono composti costituiti 
dall’unione di due o più anelli benzenici, liposolubili, con proprietà cancerogene e mutagene 
(White 1986). Essi possono arrivare in mare attraverso scarichi urbani e input fluviali e sono 
in grado di accumularsi nella rete trofica rappresentando un pericolo per gli organismi marini 
e per l’uomo. Le caratteristiche spettrali degli IPA in acqua di mare sono ad oggi poco 
conosciute ma sembra esserci una buona correlazione tra i risultati spettrofotometrici e quelli 
di gascromatografie e spettrometrie di massa abitualmente utilizzate per le loro analisi 
(Ferretto et al., 2014). Lo studio delle EEMs potrebbe quindi rappresentare un’ottima tecnica 
per individuare la presenza degli IPA, in quanto rapida ed economica (Lepom et al., 2009). 
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Figura 3.3: Spettri di eccitazione (nero) ed emissione (rosso) delle cinque componenti individuate nel 
presente studio. 
 
La componente 4 (C4) presenta due ampi picchi di eccitazione con massimi a 293 e 
357 nm e un massimo di emissione a 506 nm (Fig. 3.4). Quest’ultimo picco è simile al picco 
di emissione della Leonardite HA standard (1S104H), un carbone prodotto dalla naturale 
ossidazione del carbon fossile lignite. Questa componente, in quanto simile alla componente 
3, è denominata in letteratura “terrestrial humic-like” per la sua probabile origine terrestre 
(Stedmon&Markager, 2005). 
 
 
Figura. 3.4: Spettri di eccitazione (nero) ed emissione (rosso) delle cinque componenti individuate nel 
presente studio. 
 
 
Infine la componente cinque (C5: λex=280 , λem=355) mostra picchi di eccitazione ed 
emissione simili a quelli dell’amminoacido triptofano (Fig. 3.5) e del gruppo di fluorofori 
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definito in letteratura “Tryptophan-like”. In questo gruppo sono compresi secondo la 
classificazione di  Coble et al,. 2014 (libro) fluorofori con picchi di eccitazione compresi nel 
range 270-280 nm e picchi di eccitazione nel range 320-350 nm. Esso rientra nelle cosiddette 
“Protein-like” (λex=270-280 , λem=300-350). I processi di produzione di questi tipi di 
fluorofori si pensa siano di origine autoctona (in situ). 
 
Figura 3.5: Spettri di eccitazione (nero) ed emissione (rosso) delle cinque componenti individuate nel 
presente studio. 
 
 
. 
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2. I TRANSETTI 
 
In una prima fase di studio i dati raccolti nei singoli transetti sono stati trattati 
separatamente. Al fine di individuare le diverse masse d’acqua presenti e di valutare come la 
struttura della colonna d’acqua influenzi la distribuzione della DOM, le concentrazioni di 
DOC e le proprietà ottiche di CDOM sono state analizzate alla luce degli andamenti verticali 
di salinità, temperatura, ossigeno e clorofilla. 
Nel testo sono riportate le distribuzioni dei diversi parametri, ad eccezione delle 
distribuzioni della componente quattro (C4), risultata identica alla distribuzione della 
componente due (C2). Ciò avvalora l’ipotesi che entrambe siano d’origine terrigena e possano 
essere identificate come “terrestrial” humic-like. 
 
 
2.1 TRANSETTO 1: IL NORD ADRIATICO 
 
Il transetto più settentrionale taglia trasversalmente il mar Adriatico centrale. Essendo 
posizionato a livello della Jabuka Pit (Fig. 3.6) è caratterizzato da una profondità massima di 
300 m e dalla presenza di una zona di piattaforma vicino alle coste italiane (Stazione 55). 
 
 
Figura 3.6: Area di studio con evidenziate le stazioni del transetto localizzato nell’Adriatico centrale 
(a sinistra). Diagramma θ/S dello stesso transetto, i colori si riferiscono alla concentrazione di 
ossigeno disciolto (µM) (a destra). Le sigle si riferiscono alle diverse masse d’acqua 
individuate: WAdSW: Western Adriatic Surface Water MAW; LIW: Levantine Intermediate 
Water; WAdDW: Western Adriatic Dense water; NAdDW: Northern Adriatic Deep Water. Dati 
CTD e grafici gentilmente forniti dalla Dott.ssa V. Kovacevic, OGS, Trieste. 
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2.1.1 Zona di piattaforma 
 
Nell’area di piattaforma (st. 55; 0-20 km) la colonna d’acqua è altamente stratificata 
come ben visibile dalla distribuzione della salinità (Fig 3.7) . Dal diagramma θ/S è 
riconoscibile una massa d’acqua poco salata (37.90-38.30) e relativamente fredda, identificata 
come WAdSW (Fig 3.6) essa si posiziona nello strato superiore (0-30 m) ed è caratterizzata da 
elevati valori di ossigeno (250-265 µM) (Fig. 3.7), e da massimi di DOC (> 75 μM; Fig. 3.8) 
e di a280 (0.93 m
-1) (Fig 3.9).  
 
Figura 3.7: Distribuzioni verticali di salinità, temperatura potenziale, ossigeno e clorofilla nel 
transetto 1. 
 
La fluorescenza delle 5 componenti presenta valori elevati in questa massa d’acqua 
(Fig. 3.9). I massimi di DOC e l’elevato assorbimento e fluorescenza della CDOM possono 
essere spiegati dalla notevole influenza dell’input fluviale sulla WAdSW. Secondo gli studi 
sulla circolazione Adriatica le acque del Po, ricche di materiale organico, vengono trasportate 
verso sud lungo le coste italiane dalla Western Adriatic Current (WAC) (Gacic et al., 1992). 
L’input fluviale potrebbe essere direttamente responsabile dell’arricchimento in DOC e 
CDOM, come osservato nelle zone costiere influenzate dai fiumi (Vignudelli et al., 2004; 
Cozzi & Giani, 2011) oppure favorire la sua produzione in situ stimolando la crescita 
fitoplanctonica, come indicato dall’ elevata intensità di fluorescenza della clorofilla osservata 
nella WAdSW (Fig. 3.7). 
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Figura 3.8: Distribuzioni verticali di DOC del transetto. 
 
 
Figura 3.9: Distribuzioni verticali di assorbimento e spettral slope del transetto. 
 
Lo strato compreso tra 30 e 60 m è caratterizzato da una massa d’acqua diversa con 
salinità piuttosto costante attorno ai 38.65 e una temperatura elevata (14,40-15 °C) (Fig 3.7). 
Questo strato è meno ventilato di quello superficiale (DO 240 μM) (Fig. 3.7) e caratterizzato 
da una diminuzione sia del DOC (71 µM) che della CDOM (Fig 3.8, 3.9, 3.10).  
Al di sotto di 60 m si osserva di nuovo una diminuzione di salinità (~ 38.6) (Fig. 3.7) e 
di temperatura T (13.9 °C) (Fig. 3.7), mentre l’ossigeno (DO 240 μM) (Fig. 3.7) , il DOC (74 
µM) e la CDOM (a280 0.81 m-1) aumentano (Fig. 3.8, 3.9, 3.10). Quest’ultima massa d’acqua 
è identificabile come l’acqua densa dell’Adriatico occidentale (WAdDW) (Fig 3.6), che 
potrebbe rappresentare una fase iniziale della NAdDW, non formata o almeno non ancora 
convogliata per avvezione dalla piattaforma settentrionale. Questa massa d’acqua è 
caratterizzata da elevati valori di fluorescenza della componente proteica e degli IPA (Fig. 
3.10), mentre sorprendentemente le componenti di tipo umico mostrano valori bassi (Fig 
3.10). Questi dati suggeriscono che l’acqua superficiale (0-30 m) e quella profonda (75-100 
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m) abbiano un’origine diversa. E’ interessante osservare la buona corrispondenza tra i 
parametri fisici e quelli chimici. Lo strato tra 30 e 60 m è interessato dall’intrusione di una 
massa d’acqua più calda caratterizzata da valori di DOC e CDOM diversi rispetto sia allo 
strato superficiale che a quello profondo. I valori di S275-295 (Fig. 3.9) suggeriscono la presenza 
in questo strato di molecole più piccole e meno aromatiche come confermato anche dalla 
diminuzione di assorbimento e fluorescenza della CDOM (Fig. 3.9, 3.10). 
 
  
 
 
Figura 3.10: Distribuzioni verticali delle cinque componenti nel transetto: C1, C2, C3 e C5. 
 
 
2.1.2. Zona di mare aperto 
 
Nelle stazioni più profonde (49, 51, 53), posizionate ad una distanza maggiore di 40 
km dalla costa italiana, è ben visibile uno strato superficiale (0-100 m) caratterizzato da θ ~ 
14,8 °C, S ~ 38.55 e DO ~ 250 μM (Fig. 3.7). Le stazioni più vicine alla costa croata (49 e 
51), sono leggermente più ossigenate e caratterizzate da valori di clorofilla più elevati rispetto 
alla stazione occidentale (53) (Fig. 3.7). In generale, questo strato è caratterizzato da valori di 
DOC di 60-64 µM con un picco di 68 µM a 75 m nella stazione 51 (Fig. 3.8). L’a280 (Fig.3.9), 
come il DOC, è inferiore rispetto allo strato superficiale (0-30 m) della stazione 55, ma più 
elevato dello strato sottostante. É interessante osservare che tutte le componenti di tipo umico 
mostrano un minimo in questo strato superficiale (Fig 3.10) associato ad un massimo di S275-
295 (Fig. 3.9). Ciò è attribuibile all’effetto del photobleaching, che determina una riduzione del 
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grado di aromaticità (aumento dello S275-295) e di conseguenza una riduzione della capacità 
delle molecole di assorbire ed emettere fluorescenza. Gli IPA presentano invece valori più 
elevati nei primi 50 m (Fig. 3.10). 
Lo strato intermedio (80-220 m) è principalmente caratterizzato dalla presenza della 
LIW, facilmente riconoscibile dal massimo di salinità (38.8) evidente soprattutto nella 
stazione più orientale (49) a circa 150 m (Fig. 3.6, Fig. 3.7). Ai massimi di salinità 
corrispondono i minimi di DOC (55-57 µM) (Fig. 3.8), mentre l’ossigeno disciolto diminuisce 
gradualmente con la profondità da 220 a 200 μM (Fig. 3.7).  
Le tre depressioni profonde della Jabuka Pit, corrispondenti al fondo delle stazioni 49, 
51 e 53, nonostante siano isolate l’una dall'altra, risultano tutte riempite dalla NAdDW (Fig. 
3.6), fredda (12,05-12,55 °C) e con salinità di 38,73-38,74 (Fig 3.7). Si tratta della massa 
d’acqua più densa (29,45-29,48 kg/m-3) e meno ventilata del transetto (DO=190 µM) (Fig. 
3.7). Queste acque stagnanti sono probabilmente i residui di acque dense originatesi nel 2012 
nella zona di piattaforma nord Adriatica (NAdDW) (Gacic et al., 2014), e nell’area costiera 
orientale (Mihanovic et al., 2013). Durante l'inverno successivo (2013), infatti, non si è 
osservato un completo rinnovamento delle acque di fondo (Kovačević et al. 2015).  
Nonostante l’acqua sia relativamente giovane i valori sia di AOU (Fig. 3.39) che di 
DOC (Fig. 3.8) risultano elevati.  L’AOU presenta massimi di circa 75 µM, mentre il DOC, 
compreso tra 58 e 61 µM, risulta più basso della superficie ma più elevato rispetto allo strato 
intermedio. I rapporti tra questi due parametri fanno supporre che nel 2012 eventi di 
formazione di acqua densa abbiano trasportato in profondità una quantità di POC e DOC così 
elevata da determinare un alto consumo d’ossigeno senza il raggiungimento dei minimi di 
DOC abitualmente osservati in corrispondenza di tali valori di AOU. La quantità di carbonio 
organico convertita in presenza di un certo consumo di ossigeno si ottiene moltiplicando 
quest’ultimo per 0.72, un valore ottenuto dal rapporto ΔC/ΔO indicato dai rapporti 
stechiometrici (C:O:N:P = 106:42:16:1; Anderson, 1995). In questo particolare caso il valore 
di AOU in “equivalenti di carbonio” risulta essere di 54 µM C (AOU-Ceq (μM C) = AOU 
(μM O2) x 0.72). Considerando valida la percentuale di consumo di ossigeno dovuta alla 
mineralizzazione del DOC (92%) stimata per il Sud Adriatico da Santinelli et al., (2010), si 
stima una concentrazione iniziale di DOC di circa 108-111 μM (DOC osservato + 92% AOU-
Ceq = 58-61 μM + 50 μM). Tali valori sono simili a quelli osservati nel Nord Adriatico da 
Pettine et al., (2001) e Giani et al., (2005). Assumendo che l’anno di formazione della 
NAdDW campionata sia il 2012, in questa risulta esserci stato un consumo di DOC di 25-27 
μM, più elevato di quello stimato da Santinelli et al., 2010 per il Sud Adriatico (14.4 
μM/anno) e per zone di mare aperto in oceano (0.1-0.9 μM/anno) (Carlson et al., 2010). 
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Questi valori sono invece molto più bassi rispetto a quelli stimati per la DOM nel fiume Arno 
(20 μM al mese) (Retelletti Brogi et al., 2015), suggerendo un’elevata labilità del DOC di 
origine terrestre e trasportato in profondità.  
L’assorbimento (Fig. 3.9) e la fluorescenza delle componenti umiche e proteica (Fig. 
3.10) hanno un andamento simile a quello del DOC con un aumento considerevole sul fondo. 
Ciò può essere attribuito all’origine terrestre di questa DOM o alla mineralizzazione del DOC 
da parte degli organismi eterotrofi, in grado di rilasciare CDOM (Carlson & Hansell, 2014). 
Quest’ultima ipotesi potrebbe essere supportata dall’andamento della componente IPA, la cui 
fluorescenza, a differenza delle altre, diminuisce con la profondità, pur avendo un’origine 
terrestre (Fig. 3.10).  
Questi dati evidenziano l’importanza della DOM nel consumo di ossigeno nelle acque 
profonde e come questo parametro giochi un ruolo chiave nella formazione di zone di anossia. 
Essi inoltre evidenziano una buona corrispondenza tra la qualità della DOM e l’origine delle 
masse d’acque, suggerendo che le proprietà ottiche della CDOM possono essere dei buoni 
traccianti per masse d’acqua con origine diversa.  
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2.2 TRANSETTO 2: IL SUD ADRIATICO 
 
Il secondo transetto si trova in corrispondenza della South Adriatic Pit (SAP), la zona 
più profonda del mar Adriatico (profondità massima 1200 m). Le quattro stazioni centro-
occidentali ( 44, 45, 46 e 47) sono posizionate nella zona di mare aperto ed hanno una 
profondità maggiore di 800 m (Fig 3.11). Le due stazione più occidentali (39 e 40), sono 
posizionate sulla zona di piattaforma (la prima) e di scarpata (la seconda) continentale a largo 
del porto di Bari (Fig. 3.11).   
  
Figura 3.11: Area di studio con evidenziate le stazioni del transetto localizzato nell’Adriatico 
meridionale (a sinistra). Diagramma θ/S dello stesso transetto, i colori si riferiscono alla 
concentrazione di ossigeno disciolto (µM). Le sigle si riferiscono alle diverse masse d’acqua 
individuate: WAdSW: Western Adriatic Surface Water MAW; LIW: Levantine Intermediate 
Water; SAdDW: Sourthern Adriatic Deep Water. Dati CTD e grafici gentilmente forniti dalla 
Dott.ssa V. Kovacevic, OGS, Trieste. 
 
 
2.2.1 Zona di piattaforma e di scarpata 
Nella zona di piattaforma occidentale e di scarpata la distribuzione verticale dei 
parametri fisici e biogeochimici non è omogenea, ma varia sia con la profondità che con la 
distanza dalla costa.  
Nello strato superficiale (0- 30 m) sono stati osservati i minimi di θ e S (14,4 °C e 
38,4) (Fig. 3.11, 3.12), attribuibili alla WAdSW di provenienza settentrionale ed influenzata 
dall’input fluviale (Fig. 3.11). I minimi superficiali dei due parametri fisici non si osservano 
tuttavia nella stazione più vicina alla costa (39), bensì nella stazione 40 (Fig. 3.12). Nello stato 
inferiore (> 190 m) θ rimane comunque bassa (14.6 °C), mentre la salinità aumenta fino a 
38.70. La WAdSW, come osservato nel transetto 1, è caratterizzata da un massimo di DO 
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(Fig. 3.12) e da elevati valori di DOC, a280 e IPA (Fig. 3.13, 3.14, 3.15), mentre le 
componenti di tipo umico mostrano un minimo in corrispondenza del minimo di S (Fig. 3.15) 
attribuibile al photobleaching che suggerisce un’esposizione alla luce piuttosto lunga della 
CDOM presente in questa massa d’acqua di origine nord adriatica.
 
   
 
 
 
Figura 3.12: Distribuzione verticale di salinità, temperatura potenziale, ossigeno, e clorofilla, del 
transetto fino al fondo e tra 0 e 250 m. La distribuzione verticale della clorofilla è riportata per 
lo strato 0-200 m. 
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Figura 3.13: Distribuzioni verticali di DOC del transetto. 
FFi  
Figura 3.14: Distribuzioni verticali di assorbimento e spettral slope del transetto 
 
 
Figura 3.15: Distribuzioni verticali delle cinque componenti nel transetto: C1, C2, C3, e C5 
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2.2.2 Zona di mare aperto 
 
Nella SAP il mixed layer (0-50 m) presenta una temperatura potenziale di 14,6-14,8 
°C, S di 38,75-38,85 e DO maggiore di 244 µM (Fig. 3.12). Le stazioni più lontane dalla costa 
italiana (> 100 km) sono caratterizzate da una debole stratificazione e da una colonna d’acqua 
piuttosto omogenea. L’indice di stratificazione, calcolato come la differenza di densità tra 10 e 
200 m, in accordo con Behrenfiel et al., (2006) varia tra 0,04 e 0.17 kg/m3 nelle tre stazioni 
centrali, con un massimo nella stazione 44. Tali valori sono nel range di quelli osservati nella 
stessa zona a Febbraio 2007 (0.15 kg/m3) e a Febbraio 2008 (0.03 kg/m3) (Santinelli et al., 
2013).  
É possibile individuare tra 0 e 400 m un massimo di S (38,85-38,89; Fig. 3.12), in tutte 
e quattro le stazioni, associato ad un minimo di DO (212-216 µM; Fig. 3.12). Questi sono 
attribuibili alla presenza della LIW (Fig. 3.11). A circa 500 m, subito sotto il massimo di 
salinità è visibile un aumento di ossigeno con valori di 220-228 µM (Fig. 3.12). Questo è 
probabilmente il residuo di una massa d’acqua che si è formata in seguito a fenomeni di 
convezione  precedenti (V. Kovacevic, comunicazione personale), ma non abbastanza intensi 
da determinare il suo sprofondamento a profondità maggiori di 500 m.  
Nello strato inferiore della SAP (800-1200 m), si può osservare una diminuzione con 
la profondità di θ, S e DO, i cui valori nei pressi del fondo sono rispettivamente: 13,02 °C, 
38.72, 214 µM, e 29,27-29,28 kg/m-3(Fig. 3.12). Quest’ acqua povera di ossigeno e con AOU 
>40 µM è un probabile residuo della NAdDW e della MAdDW che riempirono la SAP dopo il 
rigido inverno del 2012. 
 
La distribuzione del DOC e dell’a280 è omogena lungo la colonna d’acqua con valori 
relativamente bassi nello strato superficiale (57-59 µM; Fig. 3.13, 3.14a. Lo stesso andamento 
è osservabile per la componente protein-like e per gli IPA (Fig. 3.15). Una fluorescenza degli 
IPA minore in superficie rispetto a quella degli strati sottostanti è una particolarità di 
quest’area di campionamento e potrebbe essere spiegata dal mescolamento verticale. Le 
componenti di tipo umico presentano il classico minimo superficiale, ma meno marcato che 
negli altri transetti e valori omogenei lungo la colonna d’acqua. Sono da sottolineare gli 
elevati valori delle componenti umiche nell’acqua profonda (> 800 m) e fino a 200 m nelle 
stazioni 45 e 46. 
E’ interessante osservare inoltre che intorno a 500 m nella stazione 45, in 
corrispondenza dell’aumento di ossigeno, si osserva una diminuzione di DOC e di CDOM e 
un aumento di S275-295 (Fig. 3.13, 3.14, 3.15). Sebbene il basso numero di campioni raccolti in 
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questo strato impedisca di trarre conclusioni non si può escludere che questi siano in relazione 
con la presenza di una massa d’acqua diversa. 
In generale la concentrazione e distribuzione del DOC è simile a quella osservata nella 
stessa zona a Febbraio 2007 e 2008, (Santinelli et al., 2013). Tuttavia è possibile notare che in 
questo studio il DOC mostra una distribuzione ancora più omogena, non sono infatti visibili il 
minimo nella LIW e l’aumento sul fondo, dove a febbraio 2008 sono stati osservati valori fino 
a 62 µM. Questa osservazione può essere spiegata dal mancato rinnovamento delle acque di 
fondo nel 2013 e 2014.  
 
 
 
2.3 TRANSETTO 3: LO STRETTO DI OTRANTO 
 
Lo stretto di Otranto largo 80 km e profondo circa 850 m è caratterizzato da forti 
correnti e una circolazione piuttosto complessa (Kovačević et al., 2015, Fig. 11). In questo 
transetto sono state campionate 7 stazioni (32-38)  molto vicine tra loro al fine di cercare di 
risolvere al meglio la complessità delle strutture fisiche. Confrontando gli andamenti dei 
parametri fisici e biogeochimici è possibile notare alcune interssanti relazioni tra le loro 
distribuzioni. 
 
Figura 3.16: Area di studio con evidenziate le stazioni del transetto localizzato nell’Adriatico centrale 
(a sinistra). Diagramma θ/S dello stesso transetto, i colori si riferiscono alla concentrazione di 
ossigeno disciolto (µM) (a destra). Le sigle si riferiscono alle diverse masse d’acqua 
individuate: WAdSW: Western Adriatic Surface Water MAW; TMW: Transitional 
Mediterranean Water AdDW: Adriatic Deep Water. Dati CTD e grafici gentilmente forniti 
dalla Dott.ssa V. Kovacevic, OGS, Trieste. 
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2.3.1. Zona di piattaforma continentale 
 
Nella zona di piattaforma, entro 20 Km dalla costa italiana (stazioni 32 e 33), è ancora 
riconoscibile la WAdSW, caratterizzata da un minimo di temperatura e salinità e da un 
massimo di ossigeno (Fig. 3.17) Essa presenta  valori di DOC di 61-65 µM (Fig. 3.18). In 
corrispondenza del minimo di salinità (~50 m, stazione 32), si può osservare il massimo sub-
superficiale della clorofilla (Fig.3.17), mentre l’ a280 (Fig. 3.19) e la componente di tipo 
proteico (Fig. 3.20) mostrano un massimo subito al di sotto (intorno a 100 m), associato ad un 
minimo di S275-295 (Fig. 3.19). Le componenti di tipo umico mostrano invece un minimo 
superficiale ed un aumento verso il fondo (Fig. 3.20). Infine, la componente 4, idrocarburi 
policiclici aromatici (IPA) presenta valori elevati e costanti lungo tutta la colonna d’acqua con 
una leggera diminuzione sul fondo, suggerendo una forte contaminazione di origine terrestre 
(Fig. 3.20) . 
La presenza di un massimo di CDOM in prossimità del DCM, ma non esattamente alla 
stessa profondità, è stato osservato anche nel Mar dei Sargassi e suggerisce la produzione di 
CDOM, dovuta alla rielaborazione ad opera dei procarioti eterotrofi, del DOC rilasciato dal 
fitoplancton (Nelson e Siegel et al., 2002).  
   
  
Figura 3.17: Distribuzioni verticali di salinità, temperatura potenziale, ossigeno e clorofilla del 
transetto. 
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Figura 3.18: Distribuzioni verticali di DOC del transetto 
 
Figura 3.19: Distribuzioni verticali di assorbimento e spettral slope del transetto. 
 
 
 
Figura. 3.20: Distribuzioni verticali della fluorescenza di 4 componenti nel transetto 
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2.3.2. Zona centro-orientale 
 
Nell’area centro-orientale del transetto (stazioni 34-38) è possibile distinguere diverse 
masse d’acqua con caratteristiche biogeochimiche diverse (Fig. 3.16).  
In generale, lo strato superficiale, (0 - 200 m), è caratterizzato da una temperatura 
potenziale maggiore di 15.5 °C e una S < 38.77 (Fig. 3.17). Un’analisi più attenta rivela la 
presenza di due diverse masse d’acqua, una caratterizzata da un minimo di S (38.70-38.72) e 
di θ (15.4-15.8 °C) posizionata nelle stazioni più orientali (36 e 37), l’latra caratterizzata da 
un massimo di θ (~15.98 °C) e di S (38.76-38.77), localizzata nella stazione 34. E’ 
interessante osservare che il DOC mostra valori di 60-64 µM nella prima e valori 
marcatamente maggiori nella seconda con un massimo (> 80 µM) a 100 m della stazione 34 
(Fig. 3.18). Un andamento simile si può osservare per S275-295 che presenta valori maggiori di 
0.035 nm-1) in entrambe le masse d’acqua, suggerendo la predominanza di composti a basso 
peso molecolare e basso grado di aromaticità (Fig. 3.19). L’a280 mostra soltanto un leggero 
aumento (> 0.6 m-1) nella stazione 37 (Fig. 3.19).  
Questi dati suggeriscono che lo strato superficiale è interessato dalla presenza di 
almeno due masse d’acqua con caratteristiche biogeochimiche diverse, che suggeriscono una 
loro diversa origine. Le componenti di tipo umico sono caratterizzate da un minimo nello 
strato superficiale (0-200 m) di tutte le stazioni (Fig. 3.20), che può essere spiegato dal 
photobleaching, supportato dagli alti valori di S275-295 (Fig. 3.19). Al contrario gli IPA 
presentano valori elevati nei primi 200 m di tutto il transetto, con dei massimi a 100 m della 
stazione 34, in corrispondenza del massimo di DOC, e nelle stazioni più orientali (37 e 38). 
La componente di tipo proteico è la più variabile ed è caratterizzata da un massimo sub-
superficiale (~ 100 m) nella stazione 36 (Fig. 3.20), in corrispondenza di un arricchimento di 
clorofilla (Fig. 3.17). L’elevata dinamicità di questa zona, interessate da forti correnti 
superficiali e da intensa attività di mesoscala, come dimostrato dalla elevata variabilità nella 
distribuzione superficiale di θ e S (Fig. 16) può spiegare i massimi locali di DOC e di CDOM.  
Lo strato intermedio (200-500 m) è interessato dalla presenza della LIW, facilmente 
riconoscibile lungo tutto il transetto dal suo massimo di salinità (S=38.9-39.0) (Fig. 3.17). Il 
suo core (S = 39.02, T= 15.63 °C; DO= 224 µM) si osserva a ~200 m nella st. 37 (Fig. 3.17). 
La LIW è caratterizzata da una concentrazione di DOC di circa 55 μM (Fig. 3.18) e da un 
massimo nelle componenti umiche (C1 e C2) (Fig. 3.20).  
 
Sotto la LIW, sul fianco orientale del transetto (st. 35, 36, 37), è presente uno strato 
(600-1100 m) caratterizzato da un minimo di ossigeno (DO<198 µM) (Fig. 3.17). Questi sono 
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attribuibili alla TMW (Fig. 3.16), l’acqua più vecchia presente nel Mediterraneo, come 
indicato dal suo basso contenuto di ossigeno (Fig. 2.17). La TMW, è caratterizzata da un 
minimo di DOC (40 µM; Fig. 3.18) e di a280 (0.36 m
-1; Fig. 3.19), da una diminuzione della 
fluorescenza delle componenti umiche e da un minimo sia nella componente proteica che 
negli IPA (Fig. 3.20)  
La caratteristica più peculiare della scarpata occidentale è la presenza delle acque 
adriatiche dense (AdDW), che fluiscono nello strato inferiore dello Ionio (Fig. 3.16 e 3.17). 
Queste acque sono caratterizzate da un massimo locale di ossigeno (DO>205 µM) e di DOC 
(50-54 µM)  (Fig. 3.18). E’ interessante osservare che anche la CDOM mostra un aumento: 
l’assorbimento raggiunge valori di 0.54 m-1 (Fig. 3.19), e tutte le componenti presentano un 
massimo di fluorescenza sul fondo della stazione 36 (Fig. 3.20), esattamente in 
corrispondenza di valori di ossigeno elevati.  
2.4 TRANSETTI 4 E 5: MAR IONIO 
I due transetti più meridionali, paralleli tra loro, ricoprono in larghezza l’intera zona di 
mare aperto dello Ionio. Il primo è localizzato nell’area settentrionale (ad una latitudine di 
circa 38.5 °N) e comprende le stazioni dalla numero 2 alla numero 7 (Fig. 3.21), mentre il 
secondo si trova nella zona centrale (latitudine 37.0 °N), a livello della città di Siracusa, e 
comprende le stazioni dalla numero 22 alla numero 31 (Fig. 3.22).  
 
 
 
Figura 3.21: Area di studio con evidenziate le stazioni del transetto localizzato nello Ionio 
settentrionale (a sinistra). Diagramma θ/S dello stesso transetto, i colori si riferiscono alla 
concentrazione di ossigeno disciolto (µM) (a destra). Le sigle si riferiscono alle diverse masse 
d’acqua individuate: MAW: Modified Atlantic Water; LIW: Levantine Intermediate Water; 
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TMW: Transitional Mediterranean Water; AdDW: Adriatic Deep Water. Dati CTD e grafici 
gentilmente forniti dalla Dott.ssa V. Kovacevic, OGS, Trieste. 
 
 
 
 
 
Figura 3.22: Area di studio con evidenziate le stazioni del transetto localizzato nello Ionio centrale 
(sopra). Diagramma θ/S dello stesso transetto, i colori si riferiscono alla concentrazione di 
ossigeno disciolto (µM) (sotto). Le sigle si riferiscono alle diverse masse d’acqua individuate: 
MAW: Modified Atlantic Water; LIW: Levantine Intermediate Water; TMW: Transitional 
Mediterranean Water; AdDW: Adriatic Deep Water. Dati CTD e grafici gentilmente forniti 
dalla Dott.ssa V. Kovacevic, OGS, Trieste. 
 
 
I diagrammi θ/S e la distribuzione verticale di salinità evidenziano in entrambi i 
transetti la presenza della MAW, facilmente riconoscibile dal suo minimo di S, ma con 
caratteristiche diverse (Fig.3.21, 3.22, 3.23). Nel transetto settentrionale essa presenta una 
salinità marcatamene minore (38.24-38.45) ed una temperatura maggiore (15.16-16.03 °C) 
rispetto a quelle osservate più a nord (S=38.45-38.55; θ=14.94-15.29 °C) (Fig. 3.23, 3.24). 
Questa osservazione può essere spiegata dal mescolamento nel transetto settentrionale con le 
acque superficiali di origine ionica, ISW (Ionian Surface Water) e ISSW (Ionian SubSurface 
Water) distinguibili dalla MAW per la loro salinità e temperatura maggiori. Nello strato 
superficiale (0-200 m) di entrambi i transetti è inoltre visibile un massimo di temperatura 
(>15.8 °C) nelle stazioni più occidentali (Fig. 3.24) e a 100-150 km di distanza dalla costa 
italiana nel transetto centrale. 
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Figura 3.23: Distribuzione verticale della salinità nel transetto settentrionale (in alto) e centrale (in 
basso) da 0 a 1000 m (grafici a sinistra) e lungo tutta la colonna d’acqua (grafici a destra). 
 
  
Figura 3.24: Distribuzione verticale della temperatura potenziale nel transetto settentrionale (in alto) e 
in quello centrale (in basso). La distribuzione è riportata da da 0 a 1000 m (grafici a sinistra) e 
lungo tutta la colonna d’acqua (grafici a destra). 
 
Lo strato intermedio è interessato dalla presenza della LIW, facilmente riconoscibile 
dal suo massimo di S (>38.95) (Fig. 3.23). Anch’essa presenta valori leggermente diversi nei 
due transetti, in particolare è più salata a nord. Il suo core è individuabile tra 200 e 400 m 
nelle stazioni occidentali, in accordo con il suo percorso. Al di sotto della LIW, intorno a 1000 
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m si osserva, in entrambi i transetti, un minimo di ossigeno (< 190 µM) (Fig. 3.25). Questo 
consente di individuare la TMW, la massa d’acqua più vecchia presente nel Mediterraneo .  
Le acque profonde (>2000 m), hanno caratteristiche simili nei due transetti. Si tratta di 
masse d’acqua di probabile origine adriatica caratterizzate da S<38.745, θ <13,5 °C e DO = 
200-205 µM (Fig. 3.23, 3.24, 3.25). L’aumento di ossigeno sul fondo, dove si osservano 
valori > 200 µM in entrambi i transetti, conferma che queste acque sono più giovani, ovvero 
sono state ventilate più recentemente, rispetto alla TMW.  
 
 
 
Figura 3.25: Distribuzione verticale della ossigeno disciolto nel transetto settentrionale (in alto) e in 
quello centrale (in basso). La distribuzione è riportata da 0 a 1000 m (grafici a sinistra) e lungo 
tutta la colonna d’acqua (grafici a destra). 
 
  
Figura 3.26: Distribuzione verticale di clorofilla nei primi 200 m nel transetto dello Ionio 
settentrionale (a destra) e centrale (a sinistra) 
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Figura 3.27: Distribuzione verticale di DOC nel transetto dello Ionio centrale fino al fondo e nei primi 
1000 m (sopra); Distribuzione verticale di DOC nel transetto dello Ionio meridionale fino al 
fondo e nei primi 1000 m (sotto). 
 
 
  
Figura 3.28: Distribuzione verticale di assorbimento nel transetto dello Ionio centrale fino al fondo e 
nei primi 1000 m (sopra); Distribuzione verticale di assorbimento nel transetto dello Ionio 
meridionale fino al fondo e nei primi 1000 m (sotto). 
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Figura 3.29: Distribuzione verticale della componente “Marine” Humic-like nel transetto dello Ionio 
centrale fino al fondo e nei primi 1000 m (sopra); Distribuzione verticale della componente 
“Marine” Humic-like nel transetto dello Ionio meridionale fino al fondo e nei primi 1000 m 
(sotto). 
 
  
   
Figura 3.30: Distribuzione verticale delle componenti “Terrestrial” Humic-like nel transetto dello 
Ionio centrale fino al fondo e nei primi 1000 m (sopra); Distribuzione verticale delle 
componenti “Terrestrial” Humic-like nel transetto dello Ionio meridionale fino al fondo e nei 
primi 1000 m (sotto). 
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Figura 3.31: Distribuzione verticale della componente IPA-like nel transetto dello Ionio centrale fino 
al fondo (a) e nei primi 1000 m (b); Distribuzione verticale della componente IPA-like nel 
transetto dello Ionio meridionale fino al fondo (c) e nei primi 1000 m (d). 
 
  
  
Figura 3.32: Distribuzione verticale della componente Protein-like nel transetto dello Ionio centrale 
fino al fondo e nei primi 1000 m (sopra); Distribuzione verticale della componente Protein-
like nel transetto dello Ionio meridionale fino al fondo e nei primi 1000 m (sotto). 
 
Le distribuzioni verticali di DOC e CDOM mostrano una buona corrispondenza con 
quelle dei parametri fisici e dell’ossigeno. In particolare lo strato superficiale, ben ossigenato 
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(> 230 µM), presenta i valori più elevati di DOC (55-65 µM; Fig. 3.27), a280 (0.6-0.8 m
-1; Fig. 
28) delle due componenti meno soggette a processi di photobleaching (IPA e protein-like; Fig. 
3.31, 3.32). Nonostante il periodo è quindi possibile osservare un leggero accumulo di DOC e 
CDOM sopra i 100m. L’accumulo di DOM in superficie osservato, soprattutto nella zona 
orientale, potrebbe essere spiegato dalla stratificazione che risulta maggiore rispetto al 
transetto del sud Adriatico. In queste stazioni l’indice di stratificazione varia da 0.32 a 0.72 
kg/m3 con un valore medio di 0.39 kg/m3 nel transetto 4 e 0.56 kg/m3 nel transetto 5.  
La LIW presenta valori di DOC di 45-55 µM e di a280 di 0.4-0.5 nm
-1, leggermente 
maggiori rispetto agli strati sottostanti. E’ interessante osservare la buona corrispondenza tra 
DOC e DO, soprattutto nel transetto 4 (Fig. 3.27, 3.25). Il DOC infatti presenta un minimo (< 
40 µM) in corrispondenza del minimo di DO; ovvero nel core della TMW, mentre un leggero 
aumento fino a valori di 44 µM può essere osservato nelle acque profonde in corrispondenza 
di valori di DO > 200 µM. Le basse concentrazioni di DOC possono essere attribuite alla 
presenza della sua frazione refrattaria. Nel transetto 4 i minimi di DOC sono associati a 
minimi di assorbimento (Fig. 3.28) e di fluorescenza delle componenti 3 e 5 (IPA e proteica 
rispettivamente). Non si osserva invece un aumento della componente umica come osservato 
in oceano (Yamashita et al., 2006). 
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3. LE MAPPE  
 
Al fine di descrivere la dinamica della DOM nelle acque superficiali e di fondo del 
mar Adriatico e Ionio e di evidenziarne il legame con la circolazione e la presenza di masse 
d’acqua diverse, è stata studiata la distribuzione orizzontale di DOC e CDOM in funzione di 
quella di salinità, temperatura, clorofilla e consumo apparente di ossigeno (AOU).  
 
 
3.1 MAPPE DELLA SUPERFICIE 
 
Le mappe superficiali dei parametri fisici (Fig. 3.33) evidenziano un’elevata 
complessità nella circolazione superficiale, caratterizzata dalla presenza di un’intensa attività 
di mesoscala.  
Nell’Adriatico, vicino alla costa italiana sono ben visibili i minimi di salinità e di 
temperatura (Fig. 3.33) che caratterizzano, come precedentemente riportato, la WAdSW. Nella 
zona sud adriatica, tuttavia, si può osservare una maggior influenza di questa massa d’acqua 
nella stazione 40, localizzata in corrispondenza della scarpata continentale, piuttosto che in 
quella più occidentale di vera e propria piattaforma. Ciò è dovuto probabilmente all’influenza 
della penisola del Gargano sul percorso della WAdSW. 
 
Figura 3.33: Mappe superficiali (10 m) di salinità, temperatura potenziale e densità potenziale  
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A livello della SAP si può osservare la presenza di acqua molto salata e densa vicino 
alla costa croata (Fig. 3.33), in accordo con la presenza in questa zona di un gyre ciclonico 
semi-permanente (Artegiani et al., 1997) ben visibile anche dalle distribuzioni verticali in 
questo transetto (Fig 3.11).  
In accordo con Gacic et al., (2014), il NIG dovrebbe essere ciclonico e quindi ruotare 
in senso antiorario. Questo sembra essere confermato dalla distribuzione della temperatura 
che presenta valori più bassi nelle stazioni centrali dei transetti ionici e più alti nelle stazioni 
23, 28, 29, 6 e 7 (>15.7 °C) (Fig. 3.33). Tali stazioni, ad eccezione della 6 e della 7, sono 
anche caratterizzate da valori più bassi sia di salinità (< 38.35; Fig. 3.33) che di densità (< 
28.4 kg/m3; Fig. 3.33), evidenziando la presenza di acqua di origine atlantica.  
Il confronto tra le mappe superficiale dei parametri fisici e biogeochimici evidenzia 
un’ottima corrispondenza.  
Lungo la costa italiana si osservano elevati valori sia di ossigeno e clorofilla (Fig. 
3.34), che di DOC (Fig. 3.35) e CDOM (Fig. 3.36, 3.37), attribuibili all’input fluviale che 
influenza la WAdSW. Anche i bassi valori di spettral slope (Fig. 3.36), indici della presenza di 
molecole con elevato peso molecolare e gradi di aromaticità, avvalorano l’ipotesi che 
quest’acqua sia ricca di DOM di origine terrigena.  
 
 
Figura 3.34 Mappe superficiali di ossigeno disciolto e clorofilla a nell’area di studio.  
 
I massimi di tutti i parametri biogeochimici possono essere osservati nella zona 
settentrionale (DOC > 75 µM; a280 > 0.95 m-1; Fig. 3.34, 3.36), con una progressiva 
diminuzione verso sud per effetto del mescolamento, che determina anche un aumento di 
salinità e di temperatura. Nonostante queste variazioni la presenza della WAdSW risulta 
comunque ben visibile fino allo stretto d’Otranto e nello Ionio settentrionale.  
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Figura 3.35: Mappa superficiale di DOC nell’area di studio 
 
Figura 3.36 Mappe superficiali di assorbimento e spettral slope nell’area di studio 
  
In accordo con quanto osservato per i parametri fisici, nella zona occidentale del sud 
Adriatico anche i valori di ossigeno, clorofilla (Fig. 3.34), assorbimento (Fig. 3.36), S275-295 e 
delle due componenti umiche d’origine terrigena (C2 e C4; Fig. 3.37) sembrano indicare una 
maggior influenza dell’acqua settentrionale nella stazione di scarpata che in quella di 
piattaforma, più vicina alla costa. Al contrario, il DOC (65 µM; Fig. 3.35) e la fluorescenza 
della componente IPA (Fig. 3.37) sono maggiori nella zona di piattaforma. La presenza del 
porto di Bari, uno fra i principali dell’Adriatico, potrebbe rappresentare un sorgente di 
inquinamento organico, in particolare di IPA e spiegare quindi gli elevati valori osservati in 
questa stazione.  
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Figura 3.37: Mappe superficiali delle componenti ritrovate nell’area di studio: C1, C2, C3 e C5. 
 
Nella zona della SAP, il gyre ciclonico presenta al centro un minino sia di ossigeno 
(235-238µM; Fig. 3.34) che di DOM. Il DOC ha infatti valori di circa 55 µM (Fig. 3.35) e 
l’assorbimento è inferiori a 0.65 m-1 (Fig. 3.36). Tale osservazione può essere spiegata dalla 
presenza di forti processi di mescolamento verticale al centro del vortice, che trasportano la 
LIW in superficie, come confermato anche dal massimo di salinità e densità osservato in 
corrispondenza delle stesse stazioni. E’ interessante osservare che la clorofilla (Fig. 3.34) 
mostra un massimo nella stazione più orientale (47), in cui si nota anche un leggero aumento 
di ossigeno (Fig. 3.34), DOC (Fig. 3.35), a280 (Fig. 3.36) e delle componenti (Fig. 3.37). 
Questi massimi potrebbero essere spiegati dalla produzione di DOM in situ da parte del 
fitoplancton e/o dal suo rilascio attraverso altri processi ad esso legati. Tuttavia non è 
possibile escludere che essi possano essere spiegati dal trasporto in questa stazione di masse 
d’acqua provenienti da zone più occidentali, e quindi ricche di DOM, per effetto della 
circolazione ciclonica. 
Lo stretto d’Otranto, in quanto zona di interazione tra i due sub-bacini e dunque tra 
diverse masse d’acqua, presenta una complessa circolazione anche a livello superficiale che 
determina una distribuzione dei parametri biogeochimici di difficile interpretazione.  
Nelle stazioni centrali (33-34) si osserva un massimo di DOC, un minimo di a280 e di 
fluorescenza delle componenti ed un massimo di S. Questi valori potrebbero essere spiegati 
da una combinazione tra processi di mescolamento verticale, che però interessano soltanto i 
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primi  m della colonna d’acqua (vedi distribuzione verticali) e la presenza di acque che escono 
dall’adriatico. Il DOC mostra un secondo massimo nella stazione più orientale (38). Questa è 
anche caratterizzata da un massimo degli IPA, un minimo di S e valori elevati della 
componente di tipo proteico. Tale stazione è influenzata dalle acque entranti in Adriatico che 
sembrerebbero essere ricche di DOC e CDOM ad alto peso molecolare. In ogni caso è 
interessante osservare che l’elevata dinamicità di questa zona determina un aumento nella 
concentrazione superficiale della DOM (valori elevati di DOC) con la predominanza di 
molecole piccole e a basso grado di aromaticità (alti valori di S), questo potrebbe suggerire 
l’accumulo di DOM rilasciata precedentemente e quindi trasformata da processi biotici 
(rielaborazione microbica) e abiotici (fotodegradazione).  
 
Nella zona occidentale del mar Ionio è possibile osservare valori elevati di ossigeno e 
clorofilla (Fig. 3.34) in corrispondenza di elevati valori di densità (Fig. 3.33), questi 
potrebbero essere attribuiti ad una maggior influenza della WAdSW, proveniente 
dall’Adriatico, nella zona occidentale rispetto a quella centro-orientale. Tale ipotesi 
spiegherebbe anche gli alti valori delle componenti umiche terrestri (C2), degli IPA (Fig. 3.37) 
e della componente proteica, nelle stazioni occidentali.  
In generale il DOC presenta una minor concentrazione nel transetto dello Ionio 
centrale rispetto a quello meridionale (Fig. 3.35),questo potrebbe essere spiegato dalla 
presenza del gyre ciclonico che determinerebbe un forte mescolamento verticale nel centro 
del bacino con risalita di acqua intermedia, come indicato anche dalla maggiore densità 
osservata in questo transetto. Tuttavia, l’influenza adriatica, combinata con i processi di 
produzione in situ e trasporto legati al NIG, rende particolarmente complessa l’interpretazione 
dei dati biogeochimici nello Ionio settentrionale.  
Focalizzando l’attenzione nella zona ionica centrale (transetto a 37.5 °N) è possibile 
osservare un’ interessante corrispondenza tra gli andamenti dei vari parametri. In questo 
transetto i minimi di fluorescenza di tutte le componenti (Fig. 3.37) e i massimi di S275-295 
(Fig. 3.36) coincidono con i minimi di salinità e densità e con i massimi di temperatura in 
corrispondenza delle stazioni 23-27, e 28-29 (Fig. 3.33). Il DOC invece presenta un massimo 
nella zona compresa tra queste due aree (stazioni 24 e 25; Fig. 3.35).   
Questi dati evidenziano come la CDOM possa essere considerata un buon tracciante 
per masse d’acqua con origine diversa. Le acque caratterizzate da minor salinità sono 
probabilmente vene della MAW, caratterizzate anche da un minimo di CDOM, che può essere 
spiegato dai fenomeni di photobleaching avvenuti durante il percorso di questa massa d’acqua 
attraverso il Mediterraneo. L’elevata temperatura conferma che la MAW è stata sottoposta a 
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forte irraggiamento. I massimi di S275-295 ulteriormente supportano questa ipotesi, in quanto 
suggeriscono la presenza di molecole con basso grado di aromaticità, come risultato della 
fotodegradazione. (Fig. 3.37). 
 
 
 
3.2 MAPPE DEL FONDO 
 
Per le mappe di fondo sono state utilizzate solo le stazioni con profondità maggiore di 
200 m, eliminando dunque le zone di piattaforma (55, 40, 39, 32), non interessate dalla 
presenza di acque dense, mentre sono state incluse le stazioni della Jabuka Pit, in quanto 
prima zona di accumulo di acque dense, che poi formeranno la AdDW (Cushman-Roisin et 
al., 2001) 
Osservando le mappe dei parametri fisici si evidenziano tre aree con caratteristiche 
ben distinte: la Jakuba Pit, la SAP e il bacino ionico. In generale spostandosi da nord a sud si 
nota un progressivo aumento di salinità e temperatura ed una diminuzione di densità (Fig. 
3.38). Nello Ionio si distinguono: i) l’area orientale più salata per la maggiore influenza dalle 
acque provenienti da est e ii) l’area occidentale interessata dall’AdDW uscente dallo stretto 
d’Otranto . 
 
Figura 3.38 Mappe superficiali di salinità (a), temperatura potenziale (b) e densità potenziale (c) 
nell’area di studio 
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Anche i parametri biogeochimici presentano valori diversi nelle tre aree. L’AOU (Fig. 
3.39)  risulta massimo (>70 μM) nel transetto più settentrionale e minimo (circa 43 μM) in 
quello dell’Adriatico meridionale, mentre nello Ionio si possono osservare valori intermedi 
(53 μM) piuttosto omogenei.  
Lasciando un attimo da parte la Jabuka Pit, possiamo osservare che il minimo a livello 
della SAP è probabilmente dovuto ai processi di formazione di acque dense, tipici di 
quest’area. Durante il loro percorso verso lo Ionio, si osserva una riduzione del contenuto 
d’ossigeno dovuto ai processi di mineralizzazione della sostanza organica, ad opera dei 
procarioti eterotrofi, e il progressivo mescolano con acque più vecchie e quindi più povere di 
ossigeno. Gli stessi processi spiegano gli elevati valori di DOC (>50μM; Fig. 3.40) ritrovati 
sul fondo della SAP e la loro progressiva diminuzione verso lo Ionio, diminuzione riscontrata 
anche nei valori di assorbimento (Fig. 41). AOU e DOC hanno dunque andamenti opposti in 
queste due zone, in accordo con quanto solitamente osservato (Aristegui et al., 2002). Nel 
caso specifico il rapporto tra i due (AOU/DOC) va ad aumentare da 0.6 a 0.9 spostandosi 
verso lo Ionio, dove dunque il consumo d’ossigeno è maggiore rispetto alla concentrazione di 
DOC.  
 
 
Figura 3.39: Mappe orizzontali per lo strato profondo di ossigeno disciolto e AOU nell’area di studio. 
 
Nella Jabuka Pit (Adriatico centrale) invece entrambi questi parametri presentano un 
massimo, con valori di AOU maggiori di 70 μMe di DOC maggiori di 58 μM (valori tipici di 
un’acqua superficiale (Fig. 3.39, 3.40). Trattandosi di NAdDW risalente al 2012 (V. 
Kovacevic, comunicazione personale), è probabile che durante gli straordinari eventi di 
formazione di acqua densa avvenuti quell’anno, siano stati trasportati in profondità grandi 
quantità di POM e DOM (soprattutto labile) tali da determinare un notevole consumo di 
ossigeno senza il raggiungimento delle concentrazioni di DOC minime solitamente osservate i 
corrispondenza di valori di AOU così elevati. Gli elevati tassi di mineralizzazione del DOC, 
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potrebbero essere causa di anossia, evento comune nel Nord Adriatico come riportato da 
Giani et al., (2012). Il consumo di ossigeno osservato può essere attribuito sia alla 
mineralizzazione del DOC labile sia alla trasformazione del POC in DOC, che avrebbe 
mantenuto a maggior ragione le concentrazioni di DOC elevate. Ipotizzando una percentuale 
di consumo di ossigeno per la mineralizzazione di DOC del 92%, seguendo il procedimento 
indicato in Santinelli et al. (2010), si stima un consumo di DOC annuo nella Jakuba Pit di 25-
27 μM C/anno, quasi doppio rispetto a quanto stimato nella SAP in questo studio (14.5 μM 
C/anno) e nello studio di Santinelli et al., 2010 per l’anno 2008 (14.4 µM C/anno).  
 
 
Figura 3.40: Mappa superficiale di DOC nell’area di studio 
 
 
 
 
Figura 3.41: Mappe superficiali di assorbimento (a) e spettral slope (b) nell’area di studio 
 
 
Anche l’assorbimento e la fluorescenza di tutte le componenti, come il DOC, 
presentano dei massimi in corrispondenza delle tre stazioni della Jabuka Pit, confermando 
l’abbondanza di CDOM nella NAdDW (Fig. 42). Tuttavia si possono osservare delle 
differenze nell’intensità di fluorescenza delle cinque componenti, nelle tre stazioni. Le 
componenti umiche presentano un minimo nella stazione orientale e un massimo in quella 
occidentale, mentre la componente IPA e la proteica mostrano un andamento opposto. Questa 
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osservazione è difficile da spiegare. Non si può escludere che le tre stazione, isolate tra loro 
per la conformazione del fondo, siano state interessante dall’input di acque leggermente 
diverse, provenienti da aree differenti del Nord Adriatico. Per confermare tale ipotesi tuttavia 
sarebbero necessari altri dati soprattutto di natura biologica. La fluorescenza delle componenti 
della CDOM mostra differenze anche nella SAP, dove i massimi si osservano nella stazione 
centrale, nello stretto di Otranto dove la fluorescenza degli IPA mostra un evidente massimo 
vicino alla costa italiana e nello Ionio, dove le acque presenti nelle stazioni orientali, le più 
salate, mostrano un aumento delle componenti umiche terrestri e un minimo di IPA e 
componenti proteiche. L a zona centrale, dove si osserva un minimo di DOC mostra anche un 
minimo delle componenti umiche terrestri, infine le stazioni più occidentali, interessate da 
valori più elevati sia di DOC che di  a280 mostrano valori più elevati di tutte le componenti 
(Fig. 41).  
Questi dati evidenziano non solo la potenzialità delle proprietà ottiche della CDOM, in 
particolare della fluorescenza, come tracciante di masse d’acqua con origine diversa, ma 
anche la presenza di processi biogeochimici diversi nelle diverse masse d’acqua. I dati di 
DOC e CDOM, combinati con gli altri parametri chimici e fisici possano svolgere un ruolo 
cruciale nello studio della circolazione e dei processi biogeochimici che avvengono anche 
negli strati profondi, dove la DOM rappresenta la principale sorgente di energia per il 
funzionamento dell’ecosistema.  
 
Figura 3.42: Mappe superficiali delle componenti ritrovate nell’area di studio: a) C1; b) C2; c) C3; d) 
C4 e) C5. 
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CONCLUSIONI 
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Sulla base di quanto emerso dall’analisi dei dati possiamo giungere alle seguenti 
conclusioni: 
 
i) Nell’area di studio si osserva una chiara influenza della circolazione delle 
masse d’acqua sulla distribuzione della DOM. 
 
ii) L’abbondante export di DOC in profondità durante i processi di formazione 
di acqua densa in Adriatico è confermato. La stima del consumo di DOC in 
profondità di queste zone, basato sul consumo apparente di ossigeno, 
avvalora l’ipotesi che si tratti di DOC in buona parte labile. 
 
iii) Il DOC ed in particolare la CDOM si sono rivelati ottimi traccianti di masse 
d’acqua non solo superficiali ma anche intermedie e profonde. Masse 
d’acqua d’origine diversa e influenzate in maniera diversa dall’input terrestre 
presentano concentrazioni di DOC, ma soprattutto valori di fluorescenza 
della CDOM diversi.  
La fluorescenza della CDOM può essere un buon tracciante anche di 
inquinanti organici, quali gli IPA. 
 
L’influenza del BiOS sulle dinamiche della DOM in questo studio 
preliminare sembra rilevante. Tuttavia è necessario il confronto di questi dati 
con serie storiche risalenti a fasi diverse di BiOS per poter confermare o 
meno tale ipotesi. 
 
iv) Lo studio integrato di questi dati con i dati biologiche, potrebbe fornire 
importanti informazioni sul funzionamento del microbial loop nelle diverse 
masse d’acqua nonché sull’importanza ecologica di tali dati.  
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